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1. Introduction 
 
1.1 Research framework and outline 
Aeolian  sediment  deposits  result  from  the  recurring  accumulation  of  particulate material 
after  transport  by  wind.  They  cover  large  proportions  of  the  Earth’s  land  surface, 
representing,  for  example,  sand  deserts,  coastal  areas  and  loess  landscapes  (Lancaster, 
2009).  The  factors  controlling  the  deposition  of  particles  after  aeolian  transport  are 
miscellaneous. Unravelling  the relative  imprints of  these  factors allows a reconstruction of 
governing conditions during the time of deposition. This approach is widely applied in order 
to illuminate the environmental history of a given region. Since the climate system controls 
the distribution of water  (gaseous,  liquid,  solid) on  Earth,  it  is  indispensable  to  acquire  a 
profound  knowledge  base  about  climate  dynamics  in  order  to  ensure  water  and  food 
security.  Palaeoenvironmental  research  is  one  key  issue  in  the  attempt  of  understanding 
global  climate  dynamics  and  thus  in  obtaining  the  ability  to  assess  and  evaluate  future 
changes (Bradley and Eddy, 1991).  
Aeolian  sediments  dominate  where  the  influence  of  water  (i.e.  fluvial  and  lacustrine 
processes) and  ice  (glacial and periglacial processes) on  sedimentary dynamics  is of minor 
relevance. Hence,  regions under arid and  semi‐arid  climatic  conditions exhibit  the highest 
significance  of  aeolian  processes  in  terms  of  sediment  distribution  (cf.  Goudie,  2013). 
However,  respective  regions  behave  sensitively  to  moisture  availability  and  hence  their 
sedimentary archives likely react considerably to moisture changes (Yang and Scuderi, 2010) 
which  in turn are often related to climatic variability. This study  intends to disentangle the 
controlling  factors of  sediment distribution and  responsible  transport processes under  the 
attempt  of  relating  proxy  variability  with  palaeoenvironmental  (and  thus  potentially 
palaeoclimatic)  changes.  Geomorphological  and  geochronological  perspectives  in 
combination with palaeoenvironmental considerations are applied to  identify and examine 
the  driving  processes  in  a  mountainous  to  plain,  sub‐humid  to  arid  Central  Asian 
sedimentary system. 
The  Asian  continent  and  adjacent  water  bodies  host  the  “most  powerful  monsoon 
circulation  system  on  Earth”  (An  et  al.,  2014a).  Its  seasonal  pulse  provides most  of  the 
moisture necessary  for  sustaining glacial activity,  river discharge and water availability  for 
plant growth and human demands in southern and eastern Asia. Besides the importance of 
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the Asian monsoon  system  for moisture  supply,  the  role of mid‐latitude Westerlies  in  the 
Asian  atmospheric  circulation  system  has  gained  increasing  attention  during  recent  years 
(Sun, 2004; Chen et al., 2008; An et al., 2012a; Mölg et al., 2014). The range of monsoonal 
influence is fluctuant in time and is subjected to numerous influential parameters which are 
still  under  debate  (An  et  al.,  2014a).  However,  the  Monsoon‐Westerly  interaction  is 
acknowledged  as  the most  important  driver  for Quaternary  environmental  change  in  the 
Asian  interior, especially  in the marginal areas of monsoonal  influence (Mason et al., 2009; 
An et al., 2012a; 2014a). 
The presented study is based on research conducted in the transitional area of central China 
under  monsoonal  influence  and  the  (semi‐)  arid  Asian  interior  where  monsoonal 
precipitation is of minor or no influence. Moreover, the research area on the northern slopes 
of the Qilian Shan mountain range and  its foreland (i.e. Hexi Corridor) exhibits two  internal 
gradients. One  is  of  geomorphologic  and  the  other  one  of  climatic  character:  The  first  is 
trending  from  the partly  glaciated high mountain  environments of  the Qilian  Shan  in  the 
south,  (representing  the  north‐eastern margin  of  the mountainous  area  of  the  “Tibetan 
Plateau”; Lehmkuhl and Haselein, 2000; Herzschuh, 2006) to low relief foreland basins in the 
North. These are representative for the vast central Asian drylands (Chen et al., 2008; Yang 
and Scuderi, 2010). The climatic gradient  is expressed by decreasing precipitation  towards 
the  north‐west.  However,  the  precipitation  in  the  high  elevated mountain  ranges  of  the 
Qilian  Shan  is  remarkably  higher,  but  still  decreasing  to  the  west.  The  climatic  and 
geomorphologic gradients cause a twofold internal separation of the study area and make it 
a  promising  object  of  investigation:  Since  controlling  factors  of  an  aeolian  sedimentary 
system  are  significantly  influenced  by  moisture  availability  (e.g.,  density  of  protecting 
vegetation covers) and geomorphological preconditions (e.g., potential aeolian source areas) 
these  gradients  allow  identification  of  most  influential  factors  on  the  distribution  and 
character of aeolian deposits (cf. Williams and Lee, 1995; Pye, 1995; Lehmkuhl, 1997; Mason 
et al., 1999; Bullard and Livingstone, 2002; Hugenholtz and Wolfe, 2010; Yang et al., 2012). 
From the above research objectives a structure of chapters in this thesis is derived. Chapter 
2 exposes the fundamentals of field work, laboratory analysis and data processing. Grain size 
analysis  and  statistical  data  processing  represents  a  fundamental  proportion  of 
methodological approaches  in  this study and  receives  respective attention  in  the methods 
chapter.  Furthermore,  dating  of  aeolian  sediments  via Optically  Stimulated  Luminescence 
 3 
 
(OSL)  experienced  prosperous  past  two  decades  and  has  emerged  as  an  important 
complementary research field for (aeolian) palaeoenvironmental studies.  
Chapter  3  presents  the  study  area  in  regard  of  the  current  state  of  tectonic,  climatic, 
geomorphologic,  and  sedimentologic  research.  It  represents  the  foundation on which  the 
presented study results are based on. 
Chapter 4 provides a comprehensive classification of sediment archives in the study area and 
first  results  on  factors  and mechanisms  of  aeolian  sediment  distribution.  It  is  based  on 
surface  samples  and  focuses  mainly  on  the  geomorphological  control  on  sediment 
distribution in the study area; i.e. from the high mountains of the Qilian Shan to the foreland 
basins. This geomorphologic gradient is expressed in the grain size of loess surface samples 
and thus helped to refine existing models on aeolian distribution pathways contributing to 
loess along central Asian mountain to foreland transects. 
Chapter 5 focuses on the dating of loess sections in the study area. OSL ages obtained from 
quartz  reveal mainly Holocene  loess accumulation. However,  it  indicates a period of  loess 
accumulation during the Marine  Isotope Stage (MIS) 3  interstadial, followed by a period of 
no accumulation  (or subsequent deflation) under  the cold and dry conditions of  the MIS2. 
The widespread loess cover started to accumulate during the late Glacial and has continued 
during  the Holocene.  This  chapter  gives  insights  to  the  timing  of  loess  accumulation  and 
discusses driving factors. 
The combination of geochronological and geomorphologic/sedimentological approaches  to 
the  loess  deposits  along  the  northern  Qilian  Shan  is  presented  in  Chapter  6.  Statistical 
unmixing of loess grain sizes and the chronological frameworks refined the identification of 
aeolian  transport  pathways  and  subsequently  allowed  the  reconstruction  of 
palaeoenvironmental conditions and degrees of landscape stability since the late Glacial. 
Chapter 7 deals with the timing of aeolian sand accumulations in the mountain foreland. The 
climatic gradient (decreasing precipitation from SE to NW) comes into play and is identified 
as an important factor regarding aeolian sediment supply and mobility. The crucial influence 
exerted  by  fluvial  processes  on  aeolian  deposits  in  the  Hexi  Corridor  is  examined.  This 
chapter  closes  the  loop  regarding an aeolian  sedimentary  system,  considering  the aeolian 
sediment  archives,  loess  and  aeolian  sands,  as  parts  of  the  comprehensive  sedimentary 
system. 
A subsequent synthesis puts  the  findings  into context and summarizes  the main  results of 
this research. 
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1.2 The QuaSi‐Project 
The presented  research was  conducted as part of a bundle project  called  “Supra‐regional 
signal pathways  and  long‐time  archives  – Quaternary monsoon dynamics  at  the northern 
margin of  the  Tibetan Plateau”  (QuaSi)  funded by  the German Ministry of  Education  and 
Research  (BMBF) between 2011 and 2014. The research area of the project comprises the 
endorheic catchment of the Hei River (including the Qilian Shan), western parts of the Hexi 
Corridor and the northern margin of the Badain Jaran Desert (Fig. 1‐1). The project aimed at 
a reconstruction of palaeoenvironmental conditions in the Gaxun Nur Basin (also called Ejina 
Basin), hosting the terminal lakes of the Hei River drainage basin (Gaxun Nur, Sogo Nur and 
Juyanze). The Sino‐German  research group  consisted of  scientists  from  the RWTH Aachen 
University,  the  Alfred‐Wegener  Institute  in  Potsdam,  the  Free  University  of  Berlin  who 
collaborated with Nanjing University and Lanzhou University in China. The research strategy 
reflects the acknowledgements of catchment‐wide tectonic, hydrologic and geomorphologic 
influences  on  the  accumulation  in  sedimentary  basins.  Hence,  different  working  groups 
conducted  a  catchment‐wide  assessment  and  investigations  of  tectonic  activity  and 
sediment distribution patterns and processes. An essential part of the project was a drilling 
in the centre of the Gaxun Nur Basin, i.e., the Hei River alluvial fan (Wünnemann et al., 1998; 
2007; Wünnemann, 1999; Hartmann, 2003; Hartmann and Wünnemann, 2009; Hartmann et 
al., 2011). A 223 m drilling core and an additional ca. 20 m core were obtained during two 
field  campaigns  in  2012.  By  applying  sedimentological  and  geochemical  analysis  it  was 
intended  to  reconstruct environmental  conditions  in  the Gaxun Nur Basin during  the  late 
Quaternary.  Beside  the  long‐time  archives  represented  by  the  drilling  cores,  the 
sedimentological  and  environmental  evolution  of  the  Qilian  Shan  and  Hexi  Corridor, 
representing the upper catchment areas of the Gaxun Nur Basin, were investigated. The long 
drilling core  reached down  to  the pre‐Quaternary basement. Since processes  in  the upper 
parts of a catchment might affect the character of sediment deposits in the basin, one focus 
within  this project  lay on  the  sediment distribution and  related  transport pathways  in  the 
Qilian  Shan  and  adjacent  forelands.  The  results  of  this working  package  in QuaSi, mainly 
driven by the author and his supervisors (F. Lehmkuhl, G. Stauch) from the Chair of Physical 
Geography and Geoecology at RWTH Aachen University, are collected and presented in this 
dissertation thesis. 
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Fig. 1‐1: Research area and sampling sites between the Qilian Shan and the Gaxun Nur Basin. 
Different colours designate sediment archives. 
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2. Methods 
After  outlining  a  research  question,  suitable  measures  for  their  answering  need  to  be 
selected.  The  following  chapter  summarizes  the  evolution  and  applications  of  the main 
methodological pillars  this  research was based on. Preparation of  field works were mainly 
conducted by using satellite  images (MrSid, Landsat and GoogleEarth) and digital elevation 
models (DEM; ASTER and SRTM).  
 
2.1 Field work and sampling strategy 
In order to identify the involved sediment transport processes among the various deposits, a 
combined  approach  of  surface  and  vertical  section  sampling was  applied.  The  first  yields 
insights into the imprint of surface processes on grain size distributions (GSD) because a link 
between the sample characteristics and the actual geomorphologic situation can be drawn. 
The  vertical  section  sampling  allows  for  the  identification  of  temporal  variations  among 
sediment  properties.  Thus,  it  allows  considerations  about  changes  in  the 
palaeoenvironmental or geomorphological situation of the site.  
The  surface  sampling  resulted  in  a wide  distribution  of  sampling  sites,  aiming  at  various 
transects  from mountain  to  foreland areas,  longitudinal and  cross‐sectional valley profiles 
and  extended  along  foreland  alluvial  fans  and  gobi  surfaces  with  approximately  regular 
spatial sampling  intervals. The variety of sampled geomorphological surfaces (e.g. hill tops, 
river  and  lake  terraces,  slopes,  active  and  abandoned  fluvial  channels,  dune  ridges, 
interdunal  depressions,  gravel  gobi  surfaces)  was  intended  to  approach  a  virtually 
comprehensive  classification  of  sediment  archives  (comprising  grain  sizes  of  <2000 µm) 
along  the  topographical  gradient  between  high mountain  areas  and  desert  regions,  and 
along the climatic gradient between south‐eastern and north‐western regions of the study 
area.  
Investigating  spatial  sediment  variability  and  involved  transport  processes  requires  a 
widespread  spatial  view  on  sediment  archive  distribution.  This  approach  was  chosen 
following  the  observation  that  a  large  proportion  of  sedimentary  studies  investigate  the 
variability  of  sediment  properties  among  a  limited  number  of  sections  or  drilling  cores. 
Often, only one archive is treated representative for large areas (e.g. An et al., 2012a; Long 
et al., 2012a; Guan et al., 2013a).  Such a  small number of  investigated  sections  inhibits a 
proper  evaluation  of  geomorphological  influences  on  sediment  deposition,  since  it  only 
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becomes  accessible  when  multiple  sites  of  different  geomorphological  properties  are 
considered.  It  is admitted,  that  the geomorphologic  influence on  sediment deposits  is not 
necessarily  the  main  focus  of  the  studies  which  often  aim  for  palaeoclimatic  or  ‐
environmental  reconstruction.  However,  the  geomorphologic  imprint  should  not  be 
neglected as  it might be strongly  influential (Wischnewski et al., 2011; Stauch et al., 2012). 
Therefore,  in  terms of outlined  research objectives,  it was  rather  intended  to  increase  the 
number of  sections  from different geomorphological  situations  than  spending more effort 
on achieving a high sampling resolution (e.g. <5 cm intervals) of a small number of sections. 
Although this approach suffers from a high risk of “missing” abrupt, short‐scaled oscillations 
in  sediment properties,  the  advantage of  a  larger  spatial  range was preferred.  Therefore, 
most sections were sampled  in 10 cm  intervals, still assuming an appropriate resolution of 
the variability in sediment properties.  
Besides the core research area, surfaces and sections  in the Gaxun Nur Basin farther north 
were sampled. These samples represent an additional dataset beside the samples from the 
Qilian Shan and Hexi Corridor, which represent the research areas of the presented papers 
(chapters 4 – 7).  In  total,  the  sampling  set  comprises 799  sedimentological  samples  from 
which 401 are  considered as  surface  samples. 226  samples originate  from  the Gaxun Nur 
Basin  and  the  northern  margin  of  Badain  Jaran  Desert.  Besides  the  sedimentological 
samples, a set of 58 samples were taken for OSL dating (see 2.3). 
 
2.2 Grain size analysis 
The  fundamental works of Hjulström  (1935) and Bagnold  (1941)  showed  the  relationships 
between  fluid  transport  energy  and  transported  grain  sizes.  Following  these  principle 
findings grain size analyses were increasingly used to characterize sediments and investigate 
involved  transport processes  (e.g. Folk, 1954; Folk and Ward, 1957; Friedman, 1961;  Irani 
and Callis, 1963; Ashley, 1978; Bagnold and Barndorff‐Nielsen, 1980; McTainsh et al., 1997; 
Lancaster et al., 2002; Sun et al., 2002; 2004; Pye and Blott, 2004; Prins et al., 2007; Vriend 
et al., 2011; Dietze et al., 2012; IJmker et al., 2012; Stauch et al., 2012; Vandenberghe, 2013). 
In this study, grain size analysis represents a main methodologic foundation, particularly for 
the chapters 4 and 6. After presenting the state of the art concerning measuring techniques 
(2.2.1) the processing of the resulting data aiming at sedimentological interpretations will be 
elucidated (2.2.2). 
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2.2.1 Grain size measurements 
The  measurement  of  particle  size  distributions  was  conducted  using  various  methods. 
Conventional  methods,  such  as  the  combination  of  sieving  and  pipette  analyses  are 
straightforward. However, in comparisons with more sophisticated approaches they require 
larger amounts of  sampling material.  Furthermore,  they  yield a  rather  low  size  resolution 
and are much more  time consuming during preparation and measurement. The sedigraph 
method uses  the  attenuation of X‐rays when  these penetrate  the  suspended  sample  and 
automatically  compute  the  observations  with  gravitational  sedimentation  assumptions 
(Stoke’s law; Coakley and Syvitski, 1991).  
Laser  diffractometry  explores  the  phenomenon  that  light  is  scattered  in  specific  intensity 
patterns after penetration of particles of certain sizes (Agrawal et al., 1991). Regarding the 
scientific  exchange,  the  comparability  of  results  obtained  with  different  measuring 
approaches turned out difficult (cf. Konert and Vandenberghe, 1997; Beuselinck et al., 1998; 
Vdović et al., 2010; Andrenelli et al., 2013). 
Each  of  aforementioned methods  reveals  advantages  and  flaws  in  terms  of  certain  size 
fractions. While sieving  is appropriate  to sand and gravel sized sediments, pipette analysis 
and  sedigraph methods  perform  better  among  silty  and  clayey  samples;  however,  they 
exhibit shortcomings among sand fractions. In comparison, laser diffraction analysis delivers 
reproducible results on fractions on a wider size range and thus is acknowledged preferable 
for  unconsolidated  sediments  <2000 µm  (Buurman  et  al.,  1997;  Pye  and  Blott,  2004). 
Furthermore,  sample  treatment  and  measurement  is  much  less  time  consuming  than 
conventional methods (Eshel et al., 2004; Özer et al., 2010). 
In the presented studies grain size measurements were conducted with a Beckmann‐Coulter 
LS13320  device.  It  is  equipped with  ‘Polarization  Intensity Differential  of  Scattered  Light’ 
(PIDS)  technology  and  yields  volumetric  percentage  frequencies  of  116  grain  size  classes 
from 0.04 to 2000 µm. The PIDS technology enhances the accuracy of the measurement of 
particles <0.4 µm by penetrating  the sample with  three additional wavelengths of 450 nm, 
600 nm and 900 nm (Buurman et al., 1997).  
The  laboratory pre‐treatments comprised drying  for 24h at 36°C and sieving  to <2000 µm. 
Generally,  an  aliquot  between  0.15  and  5 g was weighed  into  plastic  tubes.  The  aliquot 
weight  depends  on  the  estimated  proportion  of  clay  and  fine  silt,  which  have  a  strong 
influence on the obscuration in the instrument cell. Hence, sand samples (i.e., lower number 
of particles) are represented by a higher initial weight than clay and silt samples. From each 
samples two aliquots were separated which were treated afterwards with HCl and H2O2 to 
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remove  carbonates  and organic matter.  To ensure proper dispersion, Na4O7P2 was  added 
and the aliquot was kept  in an overhead shaker  for 24h. Each aliquot was measured twice 
for  90s,  yielding  four  single measurements  per  sample.  After  evaluation  of  appropriate 
particle  concentration,  which  controls  light  obscuration  (cf.  Buurman  et  al.,  1997)  a 
representative GSD was obtained by averaging the frequency percentages of each grain size 
class. 
Despite  the  general  advantages  of  laser  diffractometry,  various  aspects  need  to  be 
considered when it is applied on sediment samples. For instance, particle shape is assumed 
to be spherical. However, since clay mineral particles are often of a platy shape, this basic 
assumption is often violated. This may lead to an underestimation of the clay proportion in 
natural  deposits  (Konert  and  Vandenberghe,  1997; Mühlenweg  and  Hirleman,  1998).  To 
overcome problems concerning  the measurements of  fine silt and clay  fractions with  laser 
diffractometry, the MIE optical model should be applied (de Boer et al., 1987; Buurman et 
al.,  1997).  Due  to  shortcomings  in  computing  capacity  the  model  was  replaced  by  the 
Fraunhofer approximation during the early days of laser diffractometry application. Although 
applicable since the 1980’s the sedimentologists’ community was reluctant to make the Mie‐
theory a routine step  in GSD calculation (Buurman et al., 1997). The Mie theory requires a 
set of characterizing values to represent optical parameters of the measured particles. Such 
is  the  refractive  indices of  the sample and  the suspending  fluid  (water) and an absorption 
coefficient.  For  quartz‐dominated  sediments  Özer  et  al.  (2010)  evaluated  and  suggested 
respective values which were adopted in this study. 
When applied to investigate transport processes in sediment archives, the influence of post‐
depositional weathering and pedogenic processes on the resulting GSD needs to be carefully 
considered.  Soil  hydrological  processes  may  modify  the  distribution  of  clay  minerals  in 
sediment  sections  and weathering  processes may  support  comminution  of  coarser  grains 
(Rohdenburg and Meyer, 1966).  In this case, the original grain size signature of a transport 
process is perturbed. Furthermore, sample treatments including HCl and H2O2 reduce the pH 
value  of  the  sample  and  thus may  alter  the  degree  of  particle  agglomeration;  especially 
when the organic content is comparably high (Schulte et al., 2014). During the course of the 
presented  studies,  investigations  and  several  cycles  of  comparative measurements were 
conducted  in  order  to  evaluate  the  impact  of  alteration  caused  by  inappropriate  sample 
treatment. The comparison of results obtained with / without HCl treatment on the resulting 
GSD  showed  minor,  and  non‐systematic  deviations  without  affecting  subsequent 
 10 
 
interpretations.  Geochemical  weathering  indices  are  used  to  evaluate  the  weathering 
intensity of rocks and sediment deposits (Nesbitt and Young, 1982; Buggle et al., 2011). The 
Chemical  Index of Alteration (CIA; McLennan, 1993; Újvári et al., 2008; Buggle et al., 2011) 
was  applied  to  loess  deposits  and  revealed  that  the  influence  of  post‐depositional 
weathering  processes  on  chemical  properties  and  the  grain  size  measurements  can  be 
considered negligible. 
 
2.2.2 Grain size classification and statistics 
Classification of grain sizes goes back to the studies of Atterberg (1905; 1911), Udden (1914), 
and Wentworth (1922) and was frequently revisited throughout the past century (Blott and 
Pye, 2012 provide a  recent comprehensive  review). Processing grain sizes  in  the Φ‐format 
yields  the advantage of a  linear x‐axis and  thus easier calculation of statistical parameters 
(e.g. method  of moments). However,  the  µm‐scale  is  apparently more  common  in  Asian 
sedimentological studies and thus facilitates comparisons. For statistical approaches used in 
this study a conversion of grain size data format was not necessary since all processing steps 
were applicable on the logarithmic µm‐scale.  
For  allocation  of  particles  to  the major  grain  size  classes  (i.e.  clay,  silt,  sand)  the  values 
suggested by  ISO 14688  (2002) were applied  in this study. Hence, clay represents particles 
<2 µm, silt 2 – 63 µm and sand refers to particles of 63 – 2000 µm (see also Blott and Pye, 
2012). 
In the early days of sedimentological research the description of grain size compositions was 
mainly based on graphical measures and the method of moments (Doeglas, 1946; Folk and 
Ward,  1957;  Friedmann,  1961;  Middleton,  1976;  McLaren  and  Bowles,  1985).  These 
descriptive statistical parameters (i.e., mean, median, mode, standard deviation, skewness, 
and kurtosis) have been used for simple comparisons of different grain size distributions (e.g. 
Friedman  and  Sanders,  1978)  and  for  developing  models  of  sediment  distribution  (cf. 
McLaren and Bowles, 1985). Additionally, more  sophisticated  statistical measures,  such as 
tangential  hyperbolic  functions  (Bagnold  and  Barndorff‐Nielsen,  1980;  Påsse,  1997) were 
introduced, but did not mature to a widespread routine application among sedimentologists 
(Sun et al., 2002).  
A  significant  disadvantage  of  the methods  of moments  is  their  incapability  to  deal with 
polymodal GSDs  (Ashley,  1978;  Sun  et  al.,  2002).  Although  some  promising  results were 
achieved  in  discriminating  sand  deposits  resulting  from  different  transport  processes 
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(aeolian,  fluvial,  littoral;  e.g.,  Friedman,  1961),  an  unambiguous  allocation  to  a  certain 
depositional environment could not yet be achieved.  
The polymodal character of GSD curves indicates that more than one transport process was 
involved  in  the  accumulation  (Folk  and Ward,  1957; Weltje  and  Prins,  2003).  But  even 
samples  exhibiting  an  apparent  unimodal  GSDs  must  be  suspected  to  be  composed  of 
several  subpopulations  (Doeglas,  1946;  Prins  et  al.,  2007).  Hence,  these  different 
components  need  to  be  partitioned  to  identify  subpopulations  which  are  subsequently 
interpreted as contributing transport processes (Visher, 1969; Ashley, 1978). However, these 
different  grain  size  populations  within  one  sample  may  overlap  and  thus  impede  a 
straightforward  interpretation  (Tanner,  1964; Middleton,  1976). Moreover,  as mentioned 
previously  by  Ashley  (1978):  “[…]  the  effect  of  variability  (grain  size, mineralogy)  of  the 
sediment source material should be considered in the interpretation.” 
In  the 2000’s  the decomposition of subpopulations was approached via  the use of several 
unimodal curve‐fitting functions to resemble the bulk GSD (Sun et al., 2002; 2004). However, 
this approach was criticised  for  its  subjective character and  the disregard of  the “geologic 
context”, as each GSD is partitioned on its own (Prins et al., 2007). Alternatively, an inversion 
technique  (end‐member modelling  algorithm;  EMMA; Weltje,  1997)  based  on  eigenspace 
analysis, has  gained  increasing  attention  (Weltje  and Prins, 2003; 2007; Vriend  and Prins, 
2005; Prins et al., 2007; Vriend et al., 2011; Dietze et al., 2012; 2013a;  IJmker et al., 2012; 
Dietze  and  Dietze,  2013).  In  the  EMMA  approach  every  grain  size  class  represents  one 
variable  in a multivariate dataset comprised of desirably  large number of GSDs.  In contrast 
to  previous  multivariate  approaches,  such  as  Principle  Component  Analysis  and  Factor 
Analysis,  EMMA  yields  physically meaningful  results  as  it  is  designed  to  deal  with  sum‐
constrained  distributions  and  non‐negative  values  (cf. Weltje  and  Prins,  2003).  Thus,  the 
resulting EM‐loadings appear as independent GSDs, which represent the subpopulations and 
can then be easily compared with the original GSD. 
EMMA benefits from the advantage of using a number of GSDs and  is thus representing an 
entire sedimentary system as defined by the grain size data set. EMMA allows choosing an 
optimal  number  of  end‐members  (EMs)  depending  on  the  desired  relationship  between 
modelled  explained  variance  in  the  dataset  and  number  of  influential  factors  (i.e.,  EMs). 
With  increasing  number  of  EMs  the  modelled  explained  variance  increases,  but 
simultaneously  complicates  the  sedimentological  interpretation.  Hence,  a  desirably  low 
number  of  EMs  should  be  accompanied  by  a  sufficiently  high  percentage  of  explained 
variance. As a result EMMA provides a restricted number of subpopulations (EMs; loadings) 
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and their relative contribution to a sample (scores). Given a spatially and temporally diverse 
sampling (data) set the respective EM‐scores are capable of revealing variability patterns in 
the sedimentary system based on the entire dataset in contrast to interpretations based on 
individual  sites or  samples  (cf.  IJmker et  al., 2012). Applying  EMMA  to  the  loess deposits 
along  the Qilian  Shan was  considered  promising mainly  for  two  reasons:  (I)  The  dataset 
contains  samples  from  a  comparably  large  number  of  sections  investigated  in  various 
geomorphological  positions.  Hence,  topographic  and  geomorphological  influences  on 
distribution pathways were  captured by  comparing  the  results of  single  sections  covering 
similar  time  spans.  (II)  Due  to  relatively  dry  climatic  conditions  the  degree  of  post‐
depositional  alteration  of  the  loess  deposits  (pedogenesis,  carbonate  dissolution  / 
precipitation)  is  considered negligible.  Thus,  a  virtually original  grain  size  signature of  the 
involved transport processes can be justifiably expected. 
 
2.3 Optically stimulated luminescence (OSL) dating 
The  reconstruction  of  landscape  evolution  based  on  sedimentary  archives  requires  a 
minimum  of  temporal  information;  either  relative  or  desirably  absolute  chronological 
constraints  (Bradley,  1999).  Concerning  buried  sediments,  three  absolute  dating methods 
are  recently  experiencing  widespread  application  for  Quaternary  sciences:  Radiocarbon 
(14C),  OSL  (including  infrared  stimulated  luminescence  of  feldspar  grains;  IRSL),  and 
cosmogenic nuclides. All of them are more or  less applicable to a certain sediment archive 
depending  on  sediment  properties  and  the  approached  age  range.  Concerning  aeolian 
sediments, OSL is widely applied and appears to be the preferred approach to date loess and 
dune sediments deposited during the last glacial cycle (Aitken, 1998; Lehmkuhl et al., 2000; 
Lu et al., 2004; Lancaster et al., 2008; Lu et al., 2011a; b; Lomax et al., 2011; Stauch et al., 
2012;  Stevens  et  al.,  2013a;  Fitzsimmons  et  al.,  2013).  OSL  dating  has  gained  increasing 
acceptance  since  the  1980’s  due  to  methodological  breakthroughs,  such  as  the  optical 
stimulation  by  visible  and  infrared  light  (Huntley  et  al.,  1985; Hütt  et  al.,  1988).  Its wide 
applicability in Quaternary sciences fostered continuous methodologic and applied progress 
(cf. Preusser  et  al.,  2008);  including  sample preparation, preheat  tests,  single  aliquot  and 
single grain measurement  techniques which are nowadays  routinely applied  to correct  for 
methodological pitfalls (cf. Aitken, 1998; Murray and Roberts, 1998; Rhodes, 2000; Duller et 
al., 2000; Murray and Wintle, 2000).  
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The  basic  principle  of OSL  dating  is  the  trapping  of  electrons  in  light‐sensitive  defects  of 
mineral  crystals  (mainly  quartz  and  feldspar), which  start  to  accumulate  a  luminescence 
signal after burial. Electrons emitted  in β‐rays after the radioactive decay of K‐, Th‐, and U‐
atoms  in  surrounding mineral  grains  are  trapped  in  defects  of  the  crystal  lattice  (Aitken, 
1998). The trapping of these electron populations is maintained until a light impulse releases 
the  accumulated  luminescence  signal,  either  under  natural  or  laboratory  conditions.  The 
measured luminescence intensity (equivalent dose) is proportional to the radioactivity of the 
surrounding material  (dose  rate)  and  the burial  time,  allowing  the  latter  to be  calculated 
after  having  obtained  the  first  two  values  in  the  laboratory.  Hence,  the  crucial  novelty 
compared to previously applied methods is that OSL represents a direct measure of the time 
elapsed  since  the previous  transport episode of a given  sediment  (Richards, 2000; Murray 
and Olley, 2002; Fuchs and Lang, 2009). The approachable age range of OSL depends largely 
on  the  general  mineral  properties  (quartz  or  feldspar)  and  its  capability  to  store  the 
luminescence signal  (amount of electron  traps) before  reaching a saturation state  (Aitken, 
1998). Preusser et al. (2008) give an approximated age range for OSL of ~130 ka. However, 
several studies discuss a much  longer dating range of up to ~600 ka (Watanuki et al., 2005; 
Lai, 2010).  
For an accurate dating and a proper  interpretation of the resulting age some uncertainties 
need to be thoroughly considered: I) moisture content: Pore water attenuates radiation and 
thus reduces the effective dose rate. Therefore, an approximated moisture content value is 
necessarily  introduced  to  the  age  calculation  (Aitken,  1998). However,  as  it  is  difficult  to 
estimate the averaged water content for the entire burial time, this issue is a main factor for 
an  intrinsic  error  range  in  OSL  dating  of  >5%  (cf.  Preusser  et  al.,  2008).  (II)  cosmic  ray 
contribution: Besides the main β‐ray contribution to the dose rate, a considerable proportion 
may  be  attributed  to  penetration  of  cosmic  rays.  These  differ  largely  across  the  Earth’s 
surface depending on latitude, altitude and overburden. However, correction factors for the 
calculation of a  representative dose  rate were given by Prescott and Hutton  (1994) which 
are still widely applied  in the dating community (e.g. Preusser et al., 2008; Hu et al., 2014; 
Long and Shen, 2015); (III) incomplete bleaching: Since the OSL approach aims at dating the 
last  transport  episode  before  final  deposition,  a  complete  removal  of  the  luminescence 
signal  from  previous  transport  steps  is  required  (Fuchs  and  Lang,  2009).  In  certain 
sedimentological  scenarios  (colluvial: Fuchs and  Lang, 2009; glacial:  Loibl et al., 2015)  this 
fact  causes  problems  in  the  age  calculation  because  of  the  difficulty  to  ensure  thorough 
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bleaching prior to deposition. However, given the fact that aeolian sediments are dominantly 
transported  in  suspension  and  even  a  few  seconds  of  daylight  are  sufficient  to  bleach 
transported grains, OSL can be  treated preferable  for dating of aeolian sediments  (Aitken, 
1998). IV) Bio‐ and Cryoturbation: Post‐depositional disturbance of a sediment deposit mixes 
grains of considerably different burial ages (Bateman et al., 2003; 2007). Therefore, it needs 
to be ensured that the sampled sediment unit  is homogeneous and no obviously disturbed 
layers are sampled. Furthermore, a reasonable distance of several decimetres (perpendicular 
to the surface) should be avoided  in sampling for OSL since this part  is susceptible to plant 
root growth and pedoturbation by animals (cf. Hilgers, 2007). 
During  this  study, 58  samples were  taken  for OSL  sampling. The majority was  sampled  in 
loess or aeolian sand sedimentary units. Six samples were not dated due to priority reasons 
and methodological  restrictions.  Concerning  the  remaining  52  samples,  23  loess  samples 
were  prepared, measured  and  the  age  calculation  conducted  in  the  Leibniz‐Institute  for 
Applied Geophysics  in Hannover by  J. Zhang  (under  supervision of M. Frechen). 29 mainly 
aeolian sand samples were pretreated by the author at Nanjing University and measurement 
and age calculation was conducted by S.W. Yi, X.F. Sun, and C.B. Yang (under the supervision 
of H.Y. Lu). From one sample no luminescence signal could be recovered. Six samples turned 
out to be in a saturation stage, thus representing minimum ages. The results and subsequent 
interpretations of the OSL chronology are given in the chapters 5, 6, and 7. 
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3. Study area and state of research 
As  briefly  outlined  in  the  introduction,  the  central  Asian  interior  is  of  special  interest  to 
research on past climatic and environmental variability. This fact is due to the uniqueness of 
the Tibetan Plateau as the largest plateau on Earth and its growth and degradation exerting 
a  tremendous  influence  on  the  geomorphology,  supra‐regional  climate  systems  and 
consequently  hydrology  and  the  biosphere  (Gloaguen  and  Ratschbacher,  2011;  An  et  al., 
2014a).  
The Qilian  Shan  and  its  transition  to northern  and north‐western Chinese drylands  are  in 
focus of  this  study. The Qilian Shan  is  trending WNW‐ESE between N 39°30’, E 96°20’ and 
N 37°30’, E 101°50’  in  the Chinese provinces Gansu  in  the north and Qinghai  in  the south. 
Since  it  is  located  in  the climatically  sensitive area between arid north‐western China,  the 
Tibetan Plateau and the Chinese Loess Plateau (CLP) the sedimentology in the study area is 
assumed to react to environmental (incl. climatic) changes. Thus,  it exhibits promising pre‐
conditions  to  study  the  mechanisms  controlling  an  aeolian  sedimentary  system.  In  the 
following,  a  state‐of‐the‐art  summary  of major  aspects  concerning,  first,  Central  Asia  in 
general and, second, the Qilian Shan and Hexi Corridor in particular is provided. 
 
3.1 Tectonics and geologic setting  
The collision between the Indian and Eurasian plate induced the formation and uplift of the 
Tibetan Plateau (e.g. Molnar and Tapponnier, 1975; Fielding, 1996; Tapponnier et al., 2001; 
Hao et al., 2014). The uplift started before ~50 Ma and still tectonics affect the plateau and 
bordering mountain  ranges  (Patriat  and  Achache,  1984; Meyer  et  al.,  1998; Wang  et  al., 
2008a).  Due  to  a  north‐eastward  movement  of  the  Tibetan  Plateau  during  the  later 
Cenozoic,  the  Qilian  Shan  (a  former  Caledonian  mountain  range)  was  uplifted  again 
(Tapponnier et al., 1990;  Shi et al., 2015). The Qilian  Shan mountain  front  represents  the 
eastward extension of  the Altyn  Tagh  fault  system, however,  apparently moving  at much 
slower  rates  (Hetzel  et  al.,  2002;  2004a; Hetzel,  2013).  The  lithology  of Qilian  Shan main 
ridges exhibits mostly crystalline metamorphic and sedimentary rocks, such as greenschists 
of  Precambrian  and  Palaeozoic  age,  and  sandstones  and  conglomerates  of Mesozoic  and 
Cenozoic  age.  The  latter  representing  the molasses phase of Qilian  Shan uplift. However, 
also plutonic  intrusions  (e.g., granites) can be observed  in certain areas  (39°20’ N; 99°0’ E; 
Tapponier  et  al.,  1990).  While  the  western  part  of  the  Qilian  Shan  exhibits  a  mostly 
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Precambrian  lithology,  the  eastern  part  is  dominated  by  Palaeozoic  and  lesser Mesozoic 
rocks.  Intramontane  basins  governed  by  the  general  tectonic  strike  are  filled with mainly 
fluvial Quaternary sediments (cf. Pan et al., 2007).  
The northern margin of the Qilian Shan  is tectonically represented by thrusting to northern 
and north‐eastern directions (Meyer et al., 1998). Faults trend parallel to the mountain front 
producing scarps and inducing river incision (Hetzel et al., 2002; 2004a; 2006; Hetzel, 2013; 
Pan  et  al.,  2007;  2013).  The Hexi  Corridor  can  be  geologically  subdivided  in  several  sub‐
basins  (e.g.  Jiuquan, Zhangye and  Jinta Basin;  Liu et al., 2010b) which  received  sediments 
produced  during  the Qilian  Shan  uplift.  The  basins  host  up  to  2500 m  thick  Pliocene  and 
Quaternary fanglomerates which can be attributed to several generations (Hövermann et al., 
1998; Meyer et al., 1998; Hetzel et al., 2002). During the continuous uplift of the adjacent 
Qilian  Shan  these  fans  have  been  strongly  affected  by  Cenozoic  tectonics  (cf.  Pan  et  al., 
2007;  Palumbo  et  al.,  2009).  In  the  lower  Hexi  Corridor  these  fanglomerates  form  the 
subjacent bed to  late Quaternary sedimentary processes. However, these  fluvial  layers are 
frequently  breached  by  Palaeozoic  and Mesozoic  blocks,  as  well  as  uplifted  alluvial  fan 
fragments which form an interrupted belt of smaller hills along the mountain front (e.g. the 
Yumu Shan; Meyer et al., 1998; Palumbo et al., 2009).  
 
3.2 Climate regime 
3.2.1 Outline of the central Asian climate regime 
Due to its huge landmass Central Asia is controlled by strongly continental climate conditions 
(Nicholson, 2009). These are represented by strong seasonal variations  in precipitation and 
temperature.  The  major  climatic  pattern  results  from  the  interaction  of  large‐scale 
atmospheric  phenomena,  such  as  the  mid‐latitude  Westerlies  and  the  Asian  Monsoon 
system  (Chen et al., 2008; Fig. 3‐1). Furthermore, elevation plays an  important  role  in  the 
climatic differentiation, especially regarding the Tibetan Plateau  (An et al., 2014a). Besides 
the general continental climate characteristics, topography is acknowledged as an important 
factor  for  regional  and  local  moisture  distribution  (cf.  Gerlitz  et  al.,  2015).  Due  to  the 
topographic barrier represented by the Pamir‐Karakorum orogenic belt, moisture brought by 
Westerlies is hampered to reach the Asian interior. As a result, large areas of western China 
are  subjected  to  arid  climate  conditions.  However, while  in  summer Westerlies  follow  a 
mainly a northern  trajectory  (north of  the Tibetan Plateau),  in winter,  the Tibetan Plateau 
 17 
 
acts as a wave‐breaker as  it diverts  the Westerlies  into a northern and a southern branch 
(Böhner  2006; Gerlitz  et  al.,  2015).  The  climatic  seasonality  in monsoonal  central  Asia  is 
furthermore  reflected  by  the  waxing  and  waning  of  the  Asian  Monsoon  branches.  In 
summer,  the East Asian Monsoon penetrates Central Asia  from  the east as a  result of  the 
thermal  contrast  between  the  equatorial  Pacific  and  the  Asian  landmass.  It  is  the main 
moisture source for the eastern part of Central Asia (An et al., 2014a). The south Asian (or 
Indian) Monsoon penetrates the Himalaya from the south and  influences  large parts of the 
Tibetan Plateau. However, concerning the northern Qilian Shan,  it  is of no  importance. The 
complementary  part  to  the  East  Asian Monsoon  system  occurs  in  late winter  and  spring 
when  the  Siberian  High  Pressure  Cell  collapses  and  thus  induces  strong,  cold  air  mass 
outbreaks  in Mongolia  and northern China  (Porter  and An, 1995; Derbyshire et  al., 1998; 
Roe,  2009)  forming  the  “NW  Winter  Monsoon”.  In  addition,  the  aforementioned  mid‐
latitude Westerlies dominate western Central Asia (Chen et al., 2008; Song et al., 2014a), but 
still  influence  the area under monsoonal dominance  further east  (Machalett et al., 2008). 
The interaction of these contrasting atmospheric systems is further complicated by its three‐
dimensional  character:  The  Westerlies  are  a  high  altitude  phenomenon,  whereas  the 
monsoonal  currents  dominate  in  low  altitudes  causing  an  overlap  (Böhner,  2006) with  a 
potential influence on the distribution pathways of aeolian particles. 
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Fig. 3‐1: The dominating large‐scale wind systems driving climate variability in Central Asia (modified 
from An et al., 2014a). 
 
3.2.2 The Qilian Shan and Hexi Corridor climate characteristics 
A good exemplary case  for the  interaction of the different atmospheric patterns  in Central 
Asia  is  represented  by  the  Qilian  Shan  and  the  Hexi  Corridor  as  its  northern  foreland. 
Crossing  the  study  area  on  a  S‐N  transect  exhibits  remarkable  climatic  differences.  The 
southern part,  represented by  the mountainous  terrain of  the Qilian Shan,  receives up  to 
800 mm of annual precipitation  (Bourque and Mir, 2012), mainly due  to orogenic  rainfall. 
When  approaching  the  arid  lowlands  of  the  Hexi  Corridor,  precipitation  decreases  to 
<100 mm/a. Additionally, a distinct E‐W decreasing gradient in precipitation is apparent: The 
eastern  Hexi  Corridor,  under  relatively  strong  monsoonal  influence,  still  receives  up  to 
170 mm  in  Wuwei,  while  precipitation  gradually  decreases  to  the  north‐west.  Yumen, 
around the north‐western margin of the study area, receives <70 mm/a (Bourque and Mir, 
2012).  Precipitation  decreases  further  to  northern  directions  approaching  the Mongolian 
border (Ejina: <40 mm/a; Zhu and Yu, 2014). Mean annual temperature varies around 8.2 °C 
in the Hexi Corridor (Bourque and Mir, 2012) and 2 – 4 °C in the Qilian Shan (Li et al., 2014a). 
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However,  these  average  values  are  accompanied  by  a  large  annual  variance,  due  to 
continental climate conditions. They cause harsh, cold winters with down to ‐30 °C, but also 
hot summers with up to 40 °C (Wang et al., 2002). The amount of potential evaporation is a 
main  issue  when  quantitative  reconstructions  of  palaeoclimatic  and  ‐environmental 
conditions are approached (e.g. Herzschuh, 2006). Relatively high evaporation compared to 
precipitation leads to the (semi‐) arid climate conditions in the Hexi Corridor and sub‐humid 
conditions in the Qilian Shan (cf. Yang et al., 2010). 
The wind field in the Hexi Corridor exhibits large proportions of westerly to northerly winds, 
especially  in winter  and  spring  (cf. Derbyshire  et  al.,  1998). During  summer  also  easterly 
winds persist for at least several days, as observed by the author (see also Bourque and Mir, 
2012). A particular importance of easterly winds in Hexi Corridor can be inferred from sand 
roses presented by Yang et al. (2011). The E‐W decreasing moisture gradient throughout the 
Hexi  Corridor  suggests  an  important  contribution  of  easterly  (probably  monsoonal)  air 
masses. During summer, west‐exposed regions of the Qilian Shan may receive precipitation 
by cyclones from westerly directions (Böhner, 2006; Gerlitz et al., 2015). However, the East 
Asian Monsoon extent covers — at least partly — the Qilian Shan (Herzschuh, 2006; Chen et 
al., 2008; An et al., 2014a) and  the Qinghai Lake area  (An et al., 2012a). Thus, a common 
view of a dominant moisture contributor to the Qilian Shan and Hexi Corridor is not at hand. 
Hence, this issue should be considered as a dynamic system in which each component may 
temporarily  prevail  –  maybe  in  annual  cycles  –  which  would  lead  to  mixed  signals  in 
Quaternary archives.  
 
3.3 Geomorphology and sedimentology 
The geomorphological evolution of  the Qilian Shan and Hexi Corridor  in  its broad  sense  is 
obviously controlled by  its geologic past (see 3.1).  In more detail, some studies focused on 
the  late Quaternary geomorphologic and sedimentologic evolution of the area. Hövermann 
(1985)  suggested  an  approach  of  “diagnosing  landscape  types  of  different  climatic‐
geomorphologic  forming” and  reported an application on  the Qilian Shan and  its northern 
foreland  (Hövermann  et  al.,  1998).  The  Qilian  Shan  exhibits  peak  elevations  of  up  to 
5800 m asl (Tuanjie Feng) in its southern part and several peaks of up to 5600 m asl along its 
northern  ridges. Occurrence of glaciers  is  restricted  to  regions above ca. 4500 m asl while 
the snowline altitude is ca. 4300 m in the east and rising up to ca. 5200 m in the West (Shi et 
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al., 2005). Modern glacier  tongues  reach down  to elevations of approximately 4200 m asl. 
The  region above  ca. 3500 m asl  is dominated by glacial, periglacial and nival geomorphic 
processes (Hövermann et al., 1998; Lehmkuhl et al., 2003; Fig. 3‐2A and B). Adjacent to high 
mountain ridges wide  intramontane basins  feature the Qilian Shan  in elevations of around 
3800 to 3300 m asl. They follow the strike of the mountain range in WNW‐ESE direction. The 
valley  floors  reach widths  of  up  to  20 km,  hosting  river  channels  and  related  fluvial  and 
alluvial deposits (Fig. 3‐2C).  
The  distribution  of  loess  and  loess‐like  sediments  is  widespread  below  3500 m  asl 
(Lehmkuhl,  1997;  Fig.  3‐2D).  Dust  deposition  occurs  on  glaciers  and  surfaces  above 
3800 m asl. However, the development of a continuous  loess cover  is hampered by erosion 
rates exceeding the dust deposition in these elevations (cf. Lehmkuhl, 1997). Loess research 
in the Qilian Shan has mainly focused on age constraints of loess accumulation (Meyer et al., 
1998; Stokes et al., 2003; Küster et al., 2006). 
Fig.  3‐2:  Photographs  reflecting  the  landscape  in  the Qilian  Shan  high mountain  environment.  A) 
Glaciers and slopes dominated by periglacial processes in the western Qilian Shan; B) The upper limit 
of closed  loess covers; C)  Intramontane basin hosting a broad river  in the central Qilian Shan at ca. 
3500 m asl;  loess covered slopes  in  the background; D) Loess‐mantled  terraces along  intramontane 
basin in the western Qilian Shan; glacier covered peaks in the background. 
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Furthermore,  the  formation  of  loess  covers  was  put  in  context  with  late  Pleistocene 
glaciations  (Meyer  et  al.,  1998)  and  palaeoenvironmental  conditions  (Küster  et  al.,  2006; 
Schettler  et  al.,  2009).  Stokes  et  al.  (2003)  and  Küster  et  al.  (2006)  report  that  loess 
formation  started  between  13  to  11 ka  and  continued  throughout  the  Holocene.  Loess 
deposits dating to earlier periods of the Quaternary are restricted to the eastern Qilian Shan 
and Hexi Corridor (Wu et al., 2002; Guan et al., 2008; 2010). Concerning thickness and the 
presence of intercalated palaeosols, these deposits rather resemble the CLP. There were no 
palaeosols reported from the western Qilian Shan / Hexi Corridor. 
The widespread foreland alluvial fans (see also 3.1) represent the transitional area from high 
mountain  environments  to  the  low  relief  mountain  forelands  (between  <3000  and  ca. 
2000 m asl). They exhibit deeply incised valleys with valley walls of up to 80° inclination and 
valley floors up to 170 m lower than the topmost alluvial fan terrace (T3; Küster et al., 2006). 
Hence, massive  fluvial  sediment  reworking  concentrated  to  the  incised  river  channel  and 
adjacent  valley  walls  during  the  Quaternary  (Hetzel  et  al.,  2006;  Palumbo  et  al.,  2009). 
Following  the approach of Hövermann et al.  (1998)  these valleys are  referred  to as desert 
gorges.  Lehmkuhl et al.  (2003) postulate  their development under arid  climate  conditions 
with up to 150 mm of annual precipitation. Due to its elongated and NW‐SE‐oriented shape, 
the  Hexi  Corridor  is  an  acknowledged  by‐pass  area  for  dust  transport  to  south‐easterly 
directions (e.g. CLP; Derbyshire et al., 1998). Dust  is frequently accumulated  in  lower areas 
of the Hexi Corridor (Ta et al., 2004). However, a continuous loess cover has not developed 
during the Holocene  in elevations below 2000 m asl. Lehmkuhl (1997) assumes a minimum 
of  200 mm/a  of  precipitation  to  establish  a  steppe‐like  vegetation  cover,  an  important 
prerequisite  for  dust‐trapping  and  the  formation  of  continuous  loess mantles  (Pye  et  al., 
1995).  
As outlined above, primary  loess covers are absent below 2000 m asl.  In the Hexi Corridor, 
between elevations of ca. 2000 to 1300 m asl, reworked loess (Fig. 3‐3A), fluvial and alluvial 
deposits  alternate with  active  and  stabilized dunes  (Fig. 3‐3B  and C). The  latter  are often 
overlain by  lacustrine sediments and gravel gobi surfaces  (Fig. 3‐3D). Several  rivers breach 
the Qilian Shan mountain front and contribute water to the arid Hexi Corridor. The largest of 
which  is  the  Hei  River  originating  in  the  eastern  Qilian  Shan  and  flowing  north  to  the 
endorheic Gaxun Nur Basin.  
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Fig.  3‐3:  Photographs  showing  the  landscapes  of  the  Hexi  Corridor.  A)  Recent  incision  of  a  small 
channel  in reworked  loess on a foreland alluvial fan; B) Sparsely vegetated dune field and  lacustrine 
terrace  in the background, central Hexi Corridor; C) Linear dune field on the border between Badain 
Jaran Desert and Hexi Corridor; D) Gravel gobi surface in north‐western Hexi Corridor; surface sample 
was taken in the foreground. 
 
3.4 Soils and vegetation 
The  study  area  is  heterogeneous  concerning  soil  and  vegetation  types  due  to  climatic 
gradients of temperature and precipitation. Hence, the distribution of pedogenic processes 
and  resulting  soils  mainly  follows  the  climatic  gradients.  Below  the  altitudinal  zone  of 
dominating  (peri‐)  glacial  processes  (>3800 m  asl)  brownish  kastanozem‐like  soils  can  be 
observed.  They  developed  in  the  loess  covers  which  may  reach  several  decimeters  in 
thickness. With decreasing elevation precipitation decreases and thus moisture contribution 
to  the  loessic  substrate  is  decreased.  Brownish  color  of  the  soil  is  getting  lighter  with 
decreasing  elevation  as  an  effect  of  drier  conditions  and  thus  decreased  brunification. 
Similar  (palaeo‐)  soils  (chernozems,  phaeozems)  are  reported  from  the  north‐eastern 
Tibetan  Plateau  (Kaiser  et  al.,  2007)  Approaching  the  lower  limit  of  primary  loess  cover 
(~2000 m asl), soils are restricted to oases around springs and  fluvial channels, and alluvial 
deposits. However, these are initial soils without distinct horizontal pedogenic structures. If 
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horizontal  structures  occur,  these  are mostly  attributed  to  substrate  /  sedimentological 
variations (i.e. sand, silt).  
Moisture availability is the limiting factor for vegetation growth in the lower Qilian Shan and 
the Hexi Corridor (cf. Herzschuh et al., 2006; Chen et al., 2011). Furthermore, vegetation  is 
restricted  to  sites  exhibiting  a  least  amount  of  fine  material  (i.e.  reworked  loess 
accumulation on  foreland alluvial  fans). This  is due  to  their higher  capability  to  store and 
provide moisture  for plant  growth. Above 3800 m asl  the  vegetation  in  the Qilian  Shan  is 
represented  by  isolated  lichen  and  grass  patches  occupying  (peri‐)  glacial  debris  in  this 
altitudinal  belt.  A  detailed  description  of  eastern Qilian  Shan  vegetational  composition  is 
given  in  Herzschuh  et  al.  (2006).  Kobresia  meadows,  composed  of  different  species, 
dominate  in elevations between 3800 and 2500 m asl and show a high correlation with the 
distribution  of  loess  covers.  As  precipitation  decreases  with  altitude,  the  occurrence  of 
Kobresia  becomes  patchy  in  lower  elevations  and  is  often  mixed  with  Artemisia  and 
comparable herbs and dwarf shrubs.  In  the eastern Qilian Shan,  the Qinghai spruce  (Picea 
Crassifolia),  populate  north‐facing  slopes,  while  south‐facing  slopes  are  occupied  by 
grasslands (Walter, 1974; Lehmkuhl, 1997; Wagner et al., 2015). As precipitation decreases 
to the west the occurrence of trees is limited to eastward of ca. 99°30’ E and above 2600 m 
(Wagner  et  al.,  2015).  In  the  lower  areas  of  Hexi  Corridor,  herbaceous  plants  dominate 
according  to  lower  moisture  availability  (Artemisia  species,  Potentilla  fruticosa,  and 
Calligonum species; Herzschuh et al., 2006; Su et al., 2007; Wagner et al., 2015).  Irrigation 
agriculture  is widespread  in the Hexi Corridor, however bound to oases’ water supply. Vast 
areas  in  the western  Hexi  Corridor  are  almost  devoid  of  vegetation, mainly  due  to  low 
precipitation and the absence of suitable substrate since the area exhibits dominantly gravel 
desert pavements. 
 
3.5 Palaeoenvironmental research 
A general pattern of Quaternary climates is characterized by frequent shifts between glacial 
periods  and  interglacials  (Bradley,  1999).  Focusing  on  Central  Asia  climate  variability  left 
imprints in various archives such as lacustrine sediments (e.g. Chen and Bowler, 1986; An et 
al., 2012a), loess‐palaeosol sequences (Kukla, 1987; An et al., 1991; Porter and An, 1995; Lu 
et al., 1999; and recent publications from e.g., Qiang et al., 2013; An et al., 2014b; Lehmkuhl 
et al., 2014), speleothems (Wang et al,. 2008b; Maher and Thompson, 2012), glacier ice (e.g. 
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Thompson,  1989;  Yao  et  al.,  1997;  Yang  et  al.,  2006)  and  geomorphologic  sequences  of 
moraines and river terraces (e.g. Lehmkuhl et al., 1998; Owen et al., 2003; Pan et al., 2007; 
Hu et al., 2014). Although general trends are widely  in accordance, regional patterns differ 
while related mechanisms are still under discussion  (cf. An et al., 2006; Owen and Dortch, 
2014). Additionally, the correlation of different archives suffers  from  inconsistencies  in the 
respective dating approaches (cf. Yang and Scuderi, 2010).  
Taking a step closer, approaching the conjunction of the north‐eastern Tibetan Plateau, the 
Chinese  Loess Plateau and north‐western Chinese deserts,  reveals a  long  suite of  studies. 
Concerning  the climatic evolution during  the  last  interglacial‐glacial‐interglacial cycle  these 
regions  exhibit  certain  common  trends, while, however,  also  the  transitional  character of 
this region becomes apparent: The last interglacial (MIS 5e; ca. 123 ka; following the widely 
accepted chronology of Martinson et al., 1987) was a moist and warm period, reflected, for 
example,  in  palaeosol  formation  in  the  eastern  Hexi  Corridor,  on  the  CLP  and  in  north‐
western China (Chen et al., 1999; Wu et al., 2002; Chen et al., 2003a; Lu et al., 2007; Song et 
al., 2014a). Several  studies present high  lake  levels dating  to  the MIS 5  in northern China 
(Long et al., 2012b; Long and Shen, 2015) and the Tibetan Plateau (Madsen et al., 2008; Liu 
et  al.,  2010a;  Long  and  Shen,  2015). Moister  conditions  are  also  inferred  from magnetic 
susceptibility  in  loess‐palaeosol  sequences  obtained  on  the  CLP  (An  and  Porter,  1997). 
Reconstructed  dust mass  accumulation  rates  for  the  last  120 ka,  representing  an  indirect 
measure  of  atmospheric  dust,  show  the  lowest  values  in  the MIS  5. Hence,  rather moist 
climate conditions are  inferred, since dense vegetation covers  inhibited the mobilisation of 
silt‐sized  particles  (Kohfeld  and  Harrison,  2003;  Vriend  et  al.,  2011).  Temperature 
reconstructions based on oxygen  isotopy of the Guliya  ice core  in the western Kunlun Shan 
indicate up to 5 °C higher temperatures during the MIS 5e than at present (Yao et al., 1997; 
Cai et al., 2014). After the period of MIS 5e, represented by highest δ18O‐values during the 
MIS 5,  two  later  interstadials  (MIS 5c,  ca. 105 – 98 ka and MIS 5a,  ca. 83 – 75 ka)  reflect 
comparable climate ameliorations in isotope records of ice cores and loess (Yao et al., 1997; 
Chen et al., 1999).  In contrast, Chen et al. (2003a) suggest rather stable climate conditions 
throughout the MIS 5 inferred from grain size and magnetic proxy variability on the CLP. For 
the Qilian Shan and Hexi Corridor only few palaeoenvironmental records are reported which 
reach as far back as the MIS 5. A ca. 200 m loess deposit in the eastern Hexi Corridor (Shagou 
Section; Wu et al., 2002; Guan et al., 2010) provides evidence for a humid MIS 5e and slight 
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variations during MIS 5d – 5a. Thus, the trends reported from the larger area (i.e. northern 
China, Tibetan Plateau) are confirmed by this record. 
The MIS 4 represents the beginning climate deterioration of the last Glacial at around 73 ka 
(Martinson et al., 1987; Lu et al., 2007). This period begins with a remarkable drop in δ18O‐
values which consistently occurs in the Guliya ice core (Yao et al., 1997), in equatorial marine 
sediment  cores  (Shackleton  and  Opdyke,  1973;  Lambert  et  al.,  2008)  and  speleothems 
(Wang et al., 2008b; Cheng et al., 2012). The  lower  δ18O‐values  indicate a weakened East 
Asian Monsoon and cooler average temperatures compared to the preceding MIS 5a and the 
subsequent MIS 3. This is accompanied by similar trends in lake archives and pollen records 
indicating drier and cooler conditions  (e.g. Colman et al., 2007). Furthermore, the MIS 4  is 
represented comparably high dust accumulation on  the CLP,  typical  for climatic conditions 
during glacial  times  (Kohfeld and Harrison, 2003; Vandenberghe et al., 2006; Vriend et al., 
2011).  
The MIS 3 dates between 60 and 25 ka (cf. Martinson et al., 1987) and is acknowledged as an 
interstadial period separating the two stadials of the last Glacial (MIS 4 and 2). Most studies 
report a rather humid MIS 3 in central Asia. This is especially evidenced in numerous studies 
showing  increased  lake  levels  and even  absolute highstands  (cf.  Yang  and  Scuderi, 2010). 
These are, for example, Chen and Bowler (1986) for the Qaidam Basin; Pachur et al. (1995) 
for  lakes  in  the Badain  Jaran and Tengger Desert; Yang et al.  (2006b)  for  the Taklamakan 
Desert, or Grunert et al. (2000) for the Uvs Nuur Lake in northern Mongolia. These findings 
supported  the  view  of  a  “Greatest  Lake  Period”  in  central  Asia  (mostly  assigned  to  40  – 
25 ka; Yang and Scuderi, 2010; Long et al. 2012b). However, recently, doubt  is cast on the 
“Greatest  Lake  Period”,  as  previous  results  are  often  based  on  14C  chronologies with  an 
upper  dating  limit  of  ca.  45 ka.  Comparative  studies  provide  evidence  for  older  lake 
highstands dating to the MIS 5 via luminescence methods, instead of dating to the MIS 3 (Liu 
et al., 2010a; Long et al., 2011; Madsen et al., 2014; Lai et al., 2014; Long and Shen, 2015). 
However,  relative highstands  from  the MIS  3  still persist  (e.g.  Fan  et  al.,  2010;  Liu  et  al., 
2010a) and thus support at least moister conditions in relation to the MIS 4 and 2, especially 
during its later part (Herzschuh and Liu, 2007). The debate about the “Greatest Lake Period” 
in central Asia is still ongoing and will likely be a discussed issue in the future.  
Loess  deposits  from  the CLP,  the  north‐eastern  Tibetan  Plateau  and western  central Asia 
commonly  exhibit  a  trend  to  finer  grain  size  compositions  between  ca.  60  and  30 ka 
(Vandenberghe et al., 2006; Prins et al., 2007; Machalett, 2008), slightly increased magnetic 
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susceptibility  (Lu  et  al.,  2007),  and  developments  of weak  palaeosols  (Yang  and  Scuderi, 
2010,  after  Li  et  al.,  2003).  Furthermore,  a  comparably  low  dust  storm  frequency  and 
intensity is indicated by grain size variability in eastern Hexi Corridor’s Shagou loess section 
(Guan  et  al.,  2013a).  Palynological  investigations  indicate  relatively  moist  and  warm 
conditions between 60 and 46 ka on the north‐western CLP and a deterioration starting at 
around  40 ka  (Jiang  et  al.,  2011a).  Herzschuh  (2006)  reports moderately  wet  conditions 
between 50 and 35 ka in monsoonal central Asia based on a large collection of palynological 
data. However, Herzschuh and Liu (2007) report moister conditions rather in the later part of 
the MIS 3 compared to the earlier part (65‐43 ka). From Qinghai Lake, Colman et al. (2007) 
report a remarkable  increase  in tree pollen abundance between 50 and 25 ka,  indicating a 
large expansion of forests on the north‐eastern Tibetan Plateau; consistently with relatively 
humid climate conditions (see also Herzschuh and Liu, 2007). 
The overall picture  summarizing  results of previous  studies  reflects  comparably  increased 
lake levels (although maybe not exceeding MIS 5e lake levels) and favourable conditions for 
more demanding plants, indicating moist and temperate conditions similar as today. 
A contrasting scenario prevailed during the MIS 2  (24‐12 ka; Martinson et al., 1987), when 
global  temperatures  dropped  remarkably  causing  widespread  growth  of  continental  ice 
sheets in Europe and North America. Also central Asian glacial records indicate ice advances, 
although the patterns or not uniform throughout this vast region (Owen and Dortch, 2014; 
Rother et al., 2014). However, the term ‘global Last Glacial Maximum’ (gLGM)  is commonly 
used and  indicates the general period of a global temperature minimum and  ice advances, 
although local LGMs may deviate from this time span. Owen and Dortch (2014) showed that 
most advances in the Himalayan‐Tibetan region occurred during the late glacial (14‐12 ka). In 
the Qilian Shan, glaciers also advanced  farthest during the  late glacial period  (Owen et al., 
2003; Hu et al., 2014). Indications for permafrost occurrence in the Hexi Corridor during the 
LGM are reported by Wang et al. (2003a). A large number of studies from the CLP report dry 
and  cold  climate  conditions  inferred  from  proxy  variability  in  loess  deposits.  Pedogenic 
overprinting of loess deposits is widely reduced while grain sizes increased during the MIS 2 
(Vandenberghe et al., 1997; Liu and Ding, 1998; Prins et al., 2007). Additionally, high dust 
accumulation  rates  are  reported,  reflecting  high  availability  of  silt‐sized  particles  in  dust 
storm  source  areas  (northern  and western  Chinese  deserts;  Kohfeld  and  Harrison,  2003; 
Vriend et al., 2011). These phenomena are accompanied by a global increase in atmospheric 
dust during the MIS 2, including transport of central Asian dust into the Pacific and even to 
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Greenland  (e.g.  Mahowald  et  al.,  1999;  Nilson  and  Lehmkuhl,  2001).  Aeolian  sediment 
sections  from  northern China  often  exhibit  hiatuses  representing  the  LGM  period.  This  is 
explained by considering the area as deflation surfaces or at least non‐depositional (Long et 
al., 2012a). This is mainly caused by cold / dry climate conditions, unfavourable for sediment 
fixation.  
During  the  MIS  2,  lake  levels  decreased  in  central  Asia  (Lehmkuhl  and  Haselein,  2000, 
Colman  et  al.,  2007;  Yan  and  Wünnemann,  2014).  However,  lakes  did  not  necessarily 
desiccate  completely  because water  supply  from  expanded  glaciers  in mountain  regions 
might have provided a sufficient amount of water to sustain low lake levels (Wünnemann et 
al., 2007). In general, lake records from the MIS 2 indicate rather dry climate conditions (Cai 
et  al.,  2014),  especially  regarding monsoonal  China  and  the  eastern  Tibetan  Plateau.  In 
contrast,  western  Chinese  records  show  relatively  moist  conditions,  maybe  due  to  an 
increased Westerly  influence and  less evaporation at  lower  temperatures  (Yu et al., 2003; 
Ma et al., 2004; Herzschuh and Liu, 2007). Similarly, palynological studies reflect dry and cold 
conditions  by  increasing  proportions  of  high‐alpine  desert  vegetation  at  relatively  low 
altitudes  on  the  CLP  (Herzschuh  and  Liu,  2007).  Similarly,  alpine  meadow  vegetation 
increased on expense of arboreal pollen proportions on  the northern  slopes of  the Qilian 
Shan (Ma et al., 2003). 
During  the  latter  part  of  the MIS  2,  a widespread  amelioration  of  climatic  conditions  is 
reported  from  central  Asia  (e.g.,  higher  effective moisture;  cf.  Herzschuh,  2006).  This  is 
mainly  attributed  to  the  intensification  of  the  Asian monsoon  system, which  reacted  to 
increasing  solar  insolation  in  tropical  latitudes  (Berger and  Loutre, 1991; An et al., 2012a; 
Wang  and  Feng,  2013).  Late  glacial  time  glacier  advances  indicate  higher  moisture 
availability in combination with suitable thermal conditions for ice mass expansion (cf. Owen 
et al., 2003; Hu et al., 2014; Owen and Dortch, 2014; Rother et al., 2014). A heterogeneous 
record  of  lake  level  fluctuations  indicates  that  hydrological  systems  were  subjected  to 
instable  and  highly  dynamic  variations  (Herzschuh  et  al.,  2004;  2005;  Hartmann  and 
Wünnemann, 2009; Wischnewski et al., 2011). Additionally, several studies report increased 
aeolian sediment activity since  late glacial times and subsequent  fixation continuing to the 
early  Holocene  in  northern  Chinese  drylands,  Mongolia  and  the  north‐eastern  Tibetan 
Plateau  (Grunert and Lehmkuhl, 2004; Mason et al., 2009; Mischke et al., 2010; Yang and 
Scuderi, 2010; Stauch et al., 2012; Lehmkuhl et al., 2014). Pollen records show remarkable 
increases in absolute concentration – depending on elevation and respective precipitation – 
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and  among  the  proportion  of  tree  pollen  (Wang  and  Feng,  2013).  Synchronous  to  the 
Younger Dryas cold event (12.8‐11.5 ka), cryoturbation and an increase of aeolian activity is 
recorded in several central Asian records (e.g. Grunert et al., 2000; Lu et al., 2015). Oxygen 
isotopy, rising lake levels and pollen reconstructions reflect the onset of the Holocene after 
the Younger Dryas (Kutzbach, 1981; Dansgaard et al., 1993; Dykoski et al., 2005; Herzschuh 
and Liu, 2007; Cai et al., 2010; An et al., 2012a).  
The spatial distribution and timing of Holocene climatic and palaeoenvironmental evolution 
in central Asia  is a matter of great debate  (Herzschuh, 2006; Chen et al., 2008; Wang and 
Feng, 2013). A multitude of researchers presented observations and  interpretations from a 
large  variety  of  archives  and  study  areas.  Since  this  study  focuses  largely  on  Holocene 
processes a thorough review of recent developments shall  lead over to the presentation of 
the obtained study results. 
A  fundamental  issue about central Asian climate evolution  is the variable  intensity of solar 
insolation, which  is depending on orbital parameters.  It  controls monsoonal  intensity and 
thus plays an  important role  in the competition between Westerly circulation and the East 
Asian  Summer Monsoon  (An et al., 2014a).  For  further explanation, Broccoli and Manabe 
(1992)  suggest  enhanced  air  uplift  and monsoonal  precipitation  on  the  Tibetan  Plateau 
induced by  stronger  insolation  in higher altitudes. This constellation causes air divergence 
above the plateau and an enhanced air descent over northern Chinese drylands causing drier 
conditions.  
In contrast, the early Holocene monsoon maximum caused rather humid conditions on the 
north‐eastern Tibetan Plateau inferred from palaeoenvironmental archives. For example, the 
combination  of  lacustrine  archives  and  palaeobiological  proxies,  such  as  pollen  and 
ostracods, indicate relatively moist and warm conditions (Herzschuh et al., 2006; Colman et 
al., 2007; Madsen et al., 2008; Herzschuh et al., 2010; Opitz et al., 2012; Dietze et al., 2013b; 
Yan and Wünnemann, 2014). This is further supported by observations from aeolian deposits 
(Stauch et al., 2012; Yu and Lai, 2012; Li et al., 2014; Stauch, 2015). However, the opposite, a 
dry early Holocene,  is also reported (Mischke et al., 2008; Qiang et al., 2013). For the Hexi 
Corridor, located just north of the transition between the north‐eastern Tibetan Plateau and 
northerly deserts, a humid early Holocene  is  inferred  (Yu et al., 2006; Wang et al., 2012). 
Some  studies  from  northern  Chinese  deserts  and  archives  from  the  CLP  seem  to  reflect 
rather dry climatic conditions during  the early Holocene  (Herzschuh et al., 2004; An et al., 
2006;  Feng et al., 2006; Chen et al., 2008; Mason et al., 2009). However,  the majority of 
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conclusions  (except  for western Chinese deserts; Feng et al., 2006) supports high effective 
moisture  in comparison  to  the  late Holocene  (Li et al., 2014). Moreover,  in  studies  report 
that  the  relatively  moist  period  prevailed  even  throughout  the  mid‐Holocene  (e.g., 
Wischnewski et  al., 2011; Yu  and  Lai, 2012; Opitz et  al., 2012), making  a  clear distinction 
between an early or a mid‐Holocene climate optimum rather difficult (cf. Herzschuh, 2006). 
These discrepancies are often exhibited by comparisons of Holocene palaeoenvironmental 
archives  and  reflect  the  insufficient  understanding  of  archive  formation  and  the 
transformation of the palaeoenvironmental signal. This leads to mismatching results in terms 
of a consistent  supra‐regional  reconstruction of climatic conditions. Additionally, as  stated 
above, inconsistencies in different dating approaches further complicate this issue (Yang and 
Scuderi, 2010). 
For  the  mid‐Holocene  some  studies  promote  that  a  Holocene  optimum  occurred 
synchronously in Central Asia between ca. 8‐5 ka (Feng et al., 2006; Chen et al., 2008). This is 
in contrast to other studies, which support a gradual shift of a mid‐Holocene optimum from 
south‐east  to north‐west, crossing  the Chinese mainland  (An et al., 2000; 2006; Cai et al., 
2010).  Recent  studies  still  yield  a  controversial  picture  concerning mid‐Holocene  climatic 
evolution  in  central  Asia:  For  northern  Chinese  deserts  several  studies  report  humid 
conditions (Yang et al., 2010; 2011; Long et al., 2012b; Wang and Feng, 2013; Wang et al., 
2013a), while others  found evidence  for dry conditions  in combination with relatively high 
average temperatures (Chen et al., 2003b; Jiang and Liu, 2007, Hartmann and Wünnemann, 
2009), as reported for lakes in the Badain Jaran and Tengger Desert. Similarly, from the CLP, 
relatively humid conditions are reported (e.g., Cai et al., 2010; Wang et al., 2010; 2014), as 
well as for the Tibetan Plateau (Feng et al., 2006; Stauch et al., 2012; Lehmkuhl et al., 2014), 
while others promote a comparably dry mid‐Holocene (e.g., An et al., 2006; Wang and Feng, 
2013).  
In contrast to the ongoing discussions about early and mid‐Holocene climatic evolution and 
the timing of a Holocene climate optimum, there is much more common sense about trends 
in the  late Holocene (ca. the  last 4 ka). Most of the proxy records, either from the CLP, the 
north‐eastern Tibetan Plateau or adjacent deserts, indicate a drying trend during this period 
(Herzschuh et al., 2004; An et al., 2006; Wang et al., 2010; Lehmkuhl et al., 2014; Stauch, 
2015). Since having reached a peak during the late glacial / early Holocene, solar insolation is 
decreasing  consequently  with  a  decrease  in  monsoonal  intensity.  As  a  result,  reduced 
effective moisture  (Herzschuh, 2006; Chen et al., 2008; Wang and Feng, 2013)  led  to  lake 
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shrinkage  (Mischke et al., 2003; Feng et al., 2006; Long et al., 2012b; Dietze et al., 2013b) 
and even  lake desiccation (Hartmann and Wünnemann, 2009; Yang et al., 2011; Felauer et 
al., 2012). Widespread aeolian sediment mobilization is partly attributed to increased aridity 
and  partly  to  the  uprising  of  human  nomadic  and  pastoral  activity  (even  since  the mid‐
Holocene; Schlütz and Lehmkuhl, 2009; Mason et al., 2009; Yang et al., 2011) which change 
the  composition  of  vegetation  covers  and  their  preserving  property  for  underlying 
sediments.  
In conclusion, a very heterogeneous pattern  is apparent, particularly  in regard of the early 
and mid‐Holocene palaeoenvironmental evolution  in central Asia. The spatial and temporal 
variability  reflects  the  complex  system of determinants,  their  teleconnections  (e.g., North 
Atlantic  conditions  driving Westerlies  intensity)  and  feedback mechanisms, which  control 
moisture  distribution  and  temperature  evolution  on  different  spatial  and  temporal  scales 
(Wang and Feng, 2013). Effective moisture and temperature, in turn, play the dominant role 
for the character of geomorphologic activity (i.e., aeolian, fluvial, glacial). 
Understanding the formation of sedimentary archives is still a weak limb in the chain leading 
to  a  thorough  and  consistent  reconstruction  of  palaeoenvironmental  conditions.  The 
following chapters attempt to provide a valuable contribution to this knowledge. 
   
 31 
 
4. Regional grain size variations in aeolian sediments along the transition 
between Tibetan highlands and north‐western Chinese deserts – The 
influence of the geomorphologic setting on aeolian transport pathways 
 
Veit Nottebauma, Frank Lehmkuhla, Georg Staucha, Kai Hartmannb, Bernd Wünnemannc, 
Stefan Schimpfd, Huayu Luc  
a Department of Geography, RWTH Aachen University, Aachen, Germany 
b Institute of Geographical Sciences, Free University of Berlin, Berlin, Germany 
c School of Geographic and Oceanographic Sciences, Nanjing University, Nanjing, Jiangsu, 
China 
d Alfred‐Wegener‐Institute, Helmholtz Center for Polar and Marine Research, Potsdam, 
Germany 
 
Published 2014 in Earth Surface Processes and Landforms 39 (14), 1960‐1978 
 
4.1 Abstract 
Sediment distribution is investigated applying grain size analysis to 279 surface samples from 
the  transitional  zone between high mountains  (Qilian Shan) and  their arid  forelands  (Hexi 
Corridor)  in  north‐western  China.  Six main  sediment  types were  classified. Medium  scale 
(103 m) geomorphological  setting  is  carefully  considered as  it may play an  important  role 
concerning  sediment  supply  and  availability.  A  tripartite  distribution  of  sedimentological 
landscape  units  along  the mountain  to  foreland  transition  is  evident.  Aeolian  sediments, 
(e.g.,  loess  and  dune  sands)  are widespread.  They  are  used  to  identify  aeolian  transport 
pathways. The mU/fS‐ratio (5 – 11 µm / 48 – 70 µm) among primary  loess opposes the two 
grain size fractions being most sensitive to varying accumulation conditions. The first fraction 
is  attributed  to  long‐distance  transport  in  high  suspension  clouds  whereas  the  latter 
represents  local  transport  in  saltation  mode.  The  ratio  shows  strong  correlation  with 
elevation  (R2 = 0.77).  Thus,  it  indicates  a  relatively  higher  far‐travelled  dust  supply  in 
mountainous areas (>3000 m asl) compared to the foreland. Westerlies’ contribution to high 
mountain loess deposits is considered likely. Hereby, the influence of the geomorphological 
setting on grain size composition of aeolian sediments becomes apparent: The contribution 
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from  distant  dust  sources  is  ubiquitous  in  the  study  area.  However,  the  far‐distance 
contribution may  be  reduced  by  the  availability  of  fine  sand  provided  in  low  topography 
settings. Plain foreland areas support fine sand deflation from supplying river beds, allowing 
the  formation of  sandy  loess  in  foreland areas and  intramontane basins.  In  contrast, high 
mountain topography inhibits strong sand deflation into loess deposits. Eastern parts of the 
Hexi  Corridor  show  higher  aeolian  sand  occurrence.  In  contrast,  the  western  parts  are 
dominated by gravel gobi surfaces. This  is attributed to higher sand supply  in eastern parts 
provided by the Badain Jaran Desert and fluvial storages as sand sources. 
 
4.2 Introduction 
Palaeoclimate reconstructions based on sedimentological studies of loose aeolian sediments 
are widely applied in Central Asia (e.g., Kukla, 1987, An et al., 1991; Jahn et al., 2001; Guo et 
al.,  2002;  Deng  et  al.,  2006;  Sun  et  al.,  2010;  Lu  et  al.,  2011;  Stauch  et  al.,  2012  and 
references  therein). The  interaction of major wind  systems,  such as  the Westerlies, moist 
southern monsoon currents and cold‐dry winter monsoon are acknowledged as main driving 
forces  for  environmental  change  (Liu  and  Ding,  1998;  Lehmkuhl  and  Haselein,  2000; 
Herzschuh, 2006; Chen et al., 2008) and particularly  for  the shifting extent of desert areas 
(Zhou et al., 2002; Mason et al., 2009; Lu et al 2005; 2013). Aeolian sediments — especially 
loess‐palaeosol sequences — provide evidence for past environmental changes in the Asian 
interior. Since  the early days of  loess  research, deserts of  the central Asian drylands have 
been identified as source areas for central Chinese loess deposits (v. Richthofen, 1882; Kukla, 
1987; Pye, 1995; Sun and Ding, 1998; Roe, 2009). Additionally,  the  role of  fluvial / alluvial 
sediment  storages  (or  a  combination  of  both:  fluvial  sediment  input  to  deserts)  were 
acknowledged as  important dust sources  (Smalley and Krinsley, 1978, Smalley et al., 2009; 
2014, Stevens et al., 2013b). The role of glaciofluvial deposits as dust source areas has been 
recently reviewed by Bullard (2013). 
Grain  size  distribution  (GSD)  analysis  of  sediments  is  an  established  tool  to  analyse  the 
composition of sediments and to distinguish different transport, accumulation and potential 
remobilization processes (Folk and Ward, 1957; Friedman 1961; Ashley, 1978; Bagnold and 
Barndorff‐Nielsen, 1980; McLaren and Bowles, 1985; Sun, D. et al., 2002, Weltje and Prins, 
2007; Qiang et al., 2010; Guan et al., 2013b; Vandenberghe, 2013).  
However,  the utility of  regional comparisons  for palaeoclimate  reconstructions  from  loose 
sediments is questionable as long as the geomorphological framework, i.e., aeolian transport 
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pathways  and  influence  of  surrounding  topography  and  potential  sources  for  sediment 
mixing differs between analysed settings (Mason et al., 1999; Lu and Sun, 2000; Sweeney et 
al.,  2005;  Hugenholtz  and  Wolfe,  2010;  Wischnewski  et  al.,  2011;  Stauch  et  al.,  2013). 
Moreover, identification of several loess grain size populations allowed further insights into 
loess distribution mechanism (Prins et al., 2007; Vandenberghe, 2013). 
Sediments  from  lakes  and  closed  basins  are widely  used  for  palaeoclimate  studies  (e.g., 
Hartmann  and  Wünnemann,  2009;  Long  et  al.,  2010;  Wang  et  al.,  2013a).  GSD  and 
geochemical properties of such sediments might be affected by sediment  transport within 
the  tributary  watersheds  (Wischnewski  et  al.,  2011).  Hence,  considering  the  terrestrial 
sediment cascade of a  lake catchment adds a valuable perspective to palaeoenvironmental 
interpretations (IJmker et al., 2012). Therefore, an assessment of aeolian transport pathways 
can  contribute  helpful  insights  to  the  interpretation  of  aeolian  and  lacustrine 
palaeoenvironmental archives. 
In  many  studies  sediment  sections  are  used  to  observe  the  variability  of  sediment 
accumulation  in  one  location  through  time.  In  this  study  a  surface  sample  approach  is 
applied.  The  investigation  focuses  on  sediment  archives  in  the  Qilian  Shan  (Shan  = 
mountains)  and  its  northern  foreland  in  semiarid  to  arid  northern  China.  The  study  area 
exhibits  a broad  range of  surfaces  and  landforms.  It  spreads  along  an  altitudinal gradient 
(high mountains to  lowland basins) and along a moisture gradient (decreasing to the west, 
increasing with elevation) under semi‐arid climatic conditions. The surface sample approach 
allows  identification  of  distribution  pathways  by  considering  the  continuous  variety  of 
geomorphological  settings.  Aeolian  sediments  are widespread  throughout  the  study  area 
including  loess,  loess‐like  sediments  and  sands  (Lehmkuhl,  1997;  Küster  et  al.,  2006, 
Schettler et  al.,  2009).  Therefore,  this  area offers  a promising opportunity  to  analyse  the 
spatial  distribution  and  composition  of  surface  sediments  accumulated  under  variable 
conditions  and  from  different  perspectives  (i.e.,  geomorphological  setting,  relief  and 
vegetation). Additionally, since the research area spreads over a high vertical range (~3000 
m)  it offers  suitable  frame  conditions  to  verify previous  findings of  a  vertical  zonation of 
aeolian deposits (Lehmkuhl, 1997; Sun et al., 2007; Lehmkuhl et al., 2014).  
 
4.3 Study area 
The  study area  is  located  in  central northern China where  the Qilian  Shan  range  (37° N – 
39.5° N; 97° E ‐102°E) declines to its semi‐arid to arid foreland, named Hexi Corridor (Fig. 4‐
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1a). The Qilian Shan  is  trending WNW  ‐ ESE and  reaches up  to 5700 m asl.  It was uplifted 
during the Caledonian orogenesis and got reactivated by the India ‐ Eurasia collision during 
Cretaceous and Neogene times (Tapponnier et al., 1990; Meyer et al., 1998).  It dominantly 
consists of metamorphic and sedimentary rocks, i.e., sandstones and conglomerates (Bureau 
of  Geology  and  Mineralogy  Resources  of  Gansu  Province,  1984).  The  Hexi  Corridor 
represents the transition zone from high mountain areas towards the  lower north‐western 
Chinese deserts (Fig. 4‐1b).  
Precipitation decreases along a gradient from the south‐east to the north‐west. The city of 
Zhangye (1483 m asl) receives an annual precipitation of ~130 mm, while in Yumen (1527 m 
asl)  an  annual  amount  of  ~67 mm was measured  (period:  1976‐2005,  Bourque  and Mir, 
2012). Orographic rainfall provides more precipitation to higher elevated areas of the Qilian 
Shan as  shown by data of,  for example, Sunan  (2312 m asl, 264 mm/a). Mean annual air 
temperatures  in  the  Hexi  Corridor  oases  reach  ~8.2°C  (Bourque  and  Mir,  2012).  The 
continental climate results in very cold/dry winters and hot summers with high temperature 
amplitudes. Precipitation  is mostly  related  to  the East Asian  summer monsoon  (EASM) as 
89% fall in the period of May – September (Bourque and Mir, 2012). The western margin of 
the EASM is supposed to be located around the study area (Chen et al., 2008, Schettler et al., 
2009, Long et al., 2010), which is particularly indicated by decreasing precipitation amounts 
towards western directions. During winter and spring, the Siberian‐Mongolian high pressure 
cell drives the  low altitude cold‐dry Winter Monsoon. Hence,  it penetrates the region from 
northern  directions  and  causes  heavy  dust  storms.  These  are  acknowledged  as  the most 
prominent  dust  transporting  agent  to  the  study  area  and  to  the  Chinese  Loess  Plateau 
(Derbyshire et al., 1998). 15‐years‐mean monthly wind speeds were published by Ta et al. 
(2004), providing maximum values of ~2.6 m/s in April for Jiuquan and Zhangye.  
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Fig. 4‐1: a) Satellite image of the study area. b) Geomorphological landscape units mapped on the 
same extent. 
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In  the Qilian  Shan,  intramontane  basins  (103 m  –  104 m  in width)  run  along  tectonically 
predefined WNW‐ESE directions and in elevations of ~3000 to ~4000 m asl (Fig. 4‐1b). Above 
~3800 m asl periglacial surface processes dominate (Fig. 4‐2a). Glaciers are restricted to the 
summits  of  the  high  surrounding mountain  regions.  Valleys  are  of  the  steeply  incised  V‐
shaped type. The high mountain regions,  including the  interior basins, are covered by  loess 
and  loess‐like  sediments  of  up  to  two meters  in  thickness,  depending  on  topographical 
position and surface inclination (Lehmkuhl, 1997; Jacobs et al., 2012). The mountain front of 
the Qilian Shan  in ~2600  to 3000 m asl  represents  the border  to  the  foreland  (Fig. 4‐2b). 
Massive  alluvial  fans  evidence  enormous  (glacio‐)  fluvial  sediment  transport  from  high 
mountain  regions  into  the  foreland  basins  during  the  Quaternary  (Küster  et  al.,  2006). 
Repeated  tectonic movement  is  indicated  by  uplifted  alluvial  fans  along mountain  front 
thrust  faults  (Hetzel  et  al.,  2002;  2004b;  Küster  et  al.,  2006).  Such  fluvially  deposited 
environments  represent  source  areas  for  sand  and  silt  sized  particles  (Derbyshire  et  al., 
1998). The aeolian mantles found in upper regions continue into the piedmont region where 
they thin out on the alluvial fans’ lower areas (Fig. 4‐2c). In few locations tectonically inclined 
loess  layers were  found during our  field campaigns along  the Qilian Shan mountain  front. 
These included paleosols and were covered by alluvial fan gravels and a modern loess layer 
on top.  
The lowland areas are dominated by agricultural activity alternating with bare gobi surfaces, 
dune fields and sand sheets (Fig. 4‐2d). To the north, the study area  is bordered by the Bei 
Shan,  the apex of  the Hei He alluvial  fan  (Hei River Basin) and  the southern margin of  the 
Badain Jaran sand sea. The modern erosional base (~900 m asl) for the eastern part of the 
study area is represented by the (palaeo‐)lake basins of Gaxun Nur, Sogo Nur and Juyan lake. 
The western part of the study area was cut off by prograding alluvial fans forming a terminal 
basin around dried‐out Huahai lake at ~1200 m asl (Wang et al., 2012; 2013a).  
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Fig. 4‐2: Landscape types along the northern Qilian Shan and  its foreland: a) High mountain region: 
note  periglacial  sediment  transport  in  the  foreground;  loess‐covered  slopes  in  the  background;  b) 
Mountain  front: note steeply  incised braided river valleys and  loess covered alluvial  fan  terraces. c) 
Loess covered fluvial pediment, Sunan area. d) Dune fields alternating with oases in Hexi Corridor. 
 
4.4 Methods 
4.4.1 Sampling strategy and site selection  
Surface  samples  were  collected  from  different  geomorphological  positions  under  strict 
consideration of  the geomorphological setting  (cf.  IJmker et al., 2012; Stauch et al., 2012). 
Sampling  sites  included hill  tops,  alluvial  fan  and  river  terrace  surfaces, dunes  and  fluvial 
channels  in order  to establish a  robust  sediment classification based on  field observations 
and granulometric data. The structure of the surface sediment layer was examined in natural 
outcrops or 10 to 40 cm deep holes. Surface samples were taken by scraper from depths of 5 
to 20 cm.  Samples  from deeper parts of  sediment  sections were  considered  for  sediment 
type  classification only.  Samples  from dune  ridges or  river  channels were  taken  from  the 
modern surface. Geomorphological mapping was conducted after three sampling campaigns 
based on field observations and satellite images (Fig. 4‐1b). 
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4.4.2 Relief analyses 
In order to investigate relationships between GSDs and patterns of primary loess occurrence, 
the  topographic  position  and  landscape  disruption  were  analysed.  Calculation  of  both 
parameters was based on a 30 m ASTER digital elevation model (DEM). For that purpose, 52 
loess  surface  sampling  sites  were  selected.  The  Topographic  Position  Index  (TPIr)  was 
calculated as the difference of the elevation of one pixel (Z0) and the mean elevation around 
that pixel (Zmnr) in a circular window of a certain radius (r) (according to Gallant and Wilson, 
2000) as shown in Eq. 1 
TPIr = Z0 ‐ Zmnr    (1)  
Negative  values  occur  among  relatively  shielded  sampling  sites  whereas  positive  values 
indicate rather exposed positions.  r was set at 750, 1500, 2500, 5000, 7500 and 10000 m, 
respectively, to cover a wide range of spatial scales. Topographic disruption was evaluated 
for different spatial scales using the standard deviation of elevation (StDelev) within circles 
of different  radii  (250, 500, 750, 1000, 2500, 5000, 7500, 10000, 12500, 15000 and 20000 
m). While the degree of  local relief  is revealed by using smaller radii  (250 – 1000 m), with 
larger  radii  the  degree  of  landscape  roughness  is  indicated  (Gallant  and  Wilson,  2000, 
Ascione et al., 2008). For r = 12500; 15000 and 20000 m an aggregated ASTER DEM of 60m 
resolution was used.  
 
4.4.3 Grain size analysis 
For preparation, samples were dried for 24h at 36°C and sieved to <2000 µm. Each sample 
was separated in two subsamples. An amount of 0.15 to 2.0 g (depending on estimated clay 
content) was weighed into plastic tubes. Afterwards samples were treated with HCl and H2O2 
to  remove carbonates and organic matter. After washing, Na4O7P2 was added  for 24h and 
tubes  kept  in  an  overhead  shaker  to  disperse  the  sample.  For  grain  size measurement  a 
Beckmann  and  Coulter  LS13320  LASER  particle  sizer  and  corresponding  software  (version 
6.01, Nov. 2009) was used to calculate the frequency distribution of particle diameters.  
Every  subsample  was  measured  twice  for  about  90  seconds  and  accordingly  four 
measurements  of  each  sample  are  provided.  Appropriate  particle  concentration  was 
checked,  i.e.,  total  and  PIDS  (Polarisation  Intensity  Differential  of  Scattered  Light) 
concentration  ~10  %  and  ~50  %,  respectively  (Buurman  et  al.,  1997).  Following  the 
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international  standard  (ISO,  13320‐1,  1999),  results  were  calculated  using Mie  theoretic 
optical model.  Applying  the Mie model  requires  knowledge  of  the  optical  properties  of 
contained  minerals  and  the  suspending  fluid  such  as  the  refractive  index  (RI)  and  the 
absorption coefficient (AC). Özer et al. (2010) suggested RIwater, RIsample and AC values for soil 
and  sediment  samples  (i.e.,  quartz  dominated)  of  1.33;  1.55  and  0.1  respectively.  These 
values were used here for GSD calculation. Properly measured subsamples were averaged to 
acquire a representative GSD, consisting of 116 grain size classes ranging  from 0.04 µm  to 
2000 µm. 
 
4.4.4 Classification approach 
Studies of loose sediments often focus on a single sediment archive, such as loess (e.g., An et 
al.,  1991;  Jahn  et  al.,  2001).  Therefore,  the  classification  of  different  archives  is  often 
negligible.  In  contrast,  the  investigation  of  the  controlling  factors  of  sediment  types’ 
formation  requires  a  distinction  to  identify  recurring  patterns.  During  this  study,  a 
preliminary  allocation  to process  groups based on  the  geomorphological observation was 
undertaken. This  included fluvial, alluvial‐lacustrine, aeolian (i.e.,  loess and dune sand) and 
gravitational  processes.  These  processes  comprise  the  dominant  agents  of  sediment 
transport  in the study area. Glacial sediments were considered negligible due to restricted 
extent and quick transformation to fluvial deposits. Rockfall and rockslide deposits were also 
neglected as their grain sizes are out of scope of this study.  
Previous  investigations  classified  surface  sediments  by  using  clay‐silt‐sand  triplots  (Folk, 
1954) or the method of moments (according to Folk and Ward 1957; Friedmann, 1961). The 
present study exploits the advantages of a distribution comprising 116 grain size classes (Fig. 
4‐3).  For  example,  modal  values  and  frequencies  of  small  grain  size‐ranges  can  be 
determined  in more detail. This helps  to set up quantitative  limits  for sediment  types  in a 
higher  resolution. For example, unimodal  sandy  loess can be distinguished  from  reworked 
loess showing a bimodal GSD. Both have sand contents of more than 20% but are formed by 
different processes. Other studies used multivariate statistical approaches (e.g. End‐member 
modelling)  to  unmix  the  bulk  GSD  into  different  populations.  Either  on  different 
sedimentological archives (e.g. Dietze et al., 2012, IJmker et al., 2012) or focused on aeolian 
transport populations in loess (e.g. Prins et al., 2007; Vriend et al., 2011). The identification 
of different grain size populations is approached using the difference of the deciles (dD: D90 – 
D10) of each grain size class’  frequency, which  is addressed  later  in this paper  (see chapter 
4.5.4). 
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A  classification  based  on  observations  of  the  geomorphological  setting,  sedimentological 
structures and features, and grain size statistical parameters is applied in this study. It results 
in  the  distinction  of  fluvial  sand,  aeolian  sand,  sandy  loess,  silty  loess  (plus  reworked 
derivates  as  respective  subgroups),  stillwater  silts  and  slope  deposits  and  allows  a 
refinement  of  the  preliminary,  field  observation  based  classification.  The  term  ‘stillwater 
silts’ is used in this study to comprise altogether lacustrine, alluvial and mainly silty particles 
in  channels  (among  which  the  latter  are  therefore  neither  lacustrine  nor  alluvial  sensu 
stricto). 
The allocation to all of these sediment types is not doubtlessly possible using the traditional 
approaches such as triplots or the methods of moments since the first is only a rough, low‐
resolution tool, whereas the latter even yields misleading results for polymodal GSDs (Sun et 
al.,  2002).  The distinction between  silty  loess  and  sandy  loess was done using  the modal 
grain size  (31 – 41 µm; 50 – 80 µm; see Tab. 4‐1). Pye  (1987) defines sandy  loess as  loess 
with a sand content higher than 20%. This limit is also used in Lehmkuhl (1997) and Stauch et 
al.  (2012).  Results  presented  here match  this  classification  very well  as  primary  silty  and 
sandy loess reveal sand contents of 8 – 20% and 20 – 32%, respectively.  
Towards a discrimination of sediment types the degree of sorting, indicated by the standard 
deviation (StD), is a frequently used property of GSDs, particularly on the phi‐scale (Folk and 
Ward  1957;  Friedman  1961;  Blott  and  Pye,  2001).  The  coefficient  of  variation  (CV)  is  a 
relative measure of dispersion and hence avoids biases occurring  if StD  is used on the µm‐
scale. The use of StD  is helpful for a comparison of samples with similar GSDs. However,  it 
has the disadvantage of underestimating the sorting degree of coarser GSDs when different 
sediment  archives  are  compared.  For  example, with  respect  to  the  logarithmic  µm‐scale, 
well‐sorted unimodal dune  sands have  StD  values of 60  – 130 µm  in  this  study, whereas 
worse sorted loess exhibits better sorting values with StDs of 30 – 60 µm. By normalizing the 
StD by the mean grain size (resulting in the CV) for the effect of mere grain size on the StD is 
compensated (Fig. 4‐4). 
 
4.5 Results 
4.5.1 Sediment classification 
The GSDs  of  279  samples were  analysed.  Sediment  archives  in  the  research  area  can  be 
distinguished by sedimentary structures such as layering, bedding, sorting and properties of 
their GSDs. The  latter  include unimodality vs. polymodality, median and modal values and 
 41 
 
the proportion of  characteristic grain  size  ranges. Considering  the geomorphologic  setting 
and  the  respective  grain  size data,  six  types were  classified:  Slope deposits,  fluvial  sands, 
stillwater  silts,  silty  loess,  sandy  loess  and  aeolian  sands.  Silty  and  sandy  loess  can  be 
separated further into primary (i.e., unimodal) and reworked (i.e., bi‐ or trimodal) subtypes, 
respectively (Tab. 4‐1). Each sediment type has a typical GSD (Fig. 4‐3). All considered GSD 
curves are shown in Fig. 4‐3a‐h. The added curve indicates the variability among each grain 
size class’ frequency (i.e. dD). This helps to identify those grain size ranges exhibiting highest 
variability among the respective sediment type’s grain size range (cf. Guan et al., 2013b).  
The  following  chapters  present  the  sediment  classification.  Fig.  4‐4  plots  the  samples, 
assigned  to  their  respective  sediment  type,  using  their  sorting  degree  (CV)  against  their 
median grain size.  
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Fig. 4‐3: Grain size distributions of classified sediments incl. differences of deciles (D90 and D10, dD) of 
grain size class’ frequency, indicating fractions of highest sensitivity; dashed curves in d) representing 
barchans ridge samples.  
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Tab. 4‐1: Classification of terrestrial sediments incl. geomorphological and grain size properties 
 
4.5.1.1 Slope deposits 
Slope deposits  (n = 11) are bound  to  their geomorphologic position and hence exclusively 
occur in mountainous areas (Fig. 4‐5a). Their GSD curves have a polymodal shape with modal 
grain sizes  in the sand fraction (Fig. 4‐3a). The sand component exceeds 40 % while the silt 
fraction covers less than 50 % of the GSD. A prominent fraction is 500 ‐ 900 µm being most 
abundant  in  slope  deposits.  Additionally,  a  “loess‐like”  signature  is  present  in  the  silt 
fraction. Bad sorting of slope deposits is indicated by high CV values of 125 to 175 (Fig. 4‐4) 
which  reflect  the  coexistence  of  processes  such  as  different  kinds  of  runoff  and  mass 
movement.  
 
4.5.1.2 Fluvial sands  
Fluvial  sands  (n  =  49)  were  sampled  in  channels  or  from  alluvial  fan  outcrops.  In  this 
sediment  type,  sand  accounts  for more  than  50%  of  the  GSD  (Fig.  4‐3b),  while  uni‐  to 
polymodal GSDs  indicate good  to moderate  sorting  (CV values of 57  to 148). Modal grain 
sizes partly group in the range of 110 – 220 µm or range within the medium to coarse sand 
fraction  depending  on  local  energy  conditions  (magnitude  and  variability)  and  source 
material. 
 
4.5.1.3 Stillwater silts 
Hydraulic conditions may  lead to silt accumulation  in fluvial (e.g., slip‐off banks, ephemeral 
channels), alluvial (overbank discharge) and lacustrine environments. Hence, they are found 
as channel fills and on floodplains and thus as terrace and alluvial fan covers. The silt fraction 
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contributes more  than 50% and  is often accompanied by minor  sand peaks  (Fig. 4‐3c). CV 
values exhibit a wide range from 67 to 242, indicating a high granulometric variability within 
this sediment type (Fig. 4‐4). This reflects high variability of energy conditions ranging from 
peak flooding to standing water. 49 samples are assigned to “Stillwater silts”, predominantly 
being  located  in the  lowland areas  like  foreland alluvial  fans  (Fig. 4‐5a) or beneath aeolian 
sands. 
 
4.5.1.4 Aeolian sands 
Aeolian sands were sampled on dune  ridges and sand sheets  in  the Hexi Corridor. Usually 
they are well  sorted,  shown by very  low CV values of 24 – 85 and mostly have unimodal 
GSDs  (Fig. 4‐3d, Fig. 4‐4), while only 3 exceptions show CV values of 94 – 148. Among this 
sediment type, bimodal distributions occur as mixtures of  loess and aeolian sand or due to 
mixing of  two aeolian  sand populations.  If  the  sand  fraction accounts  for more  than 50%, 
those samples were classified as aeolian sand  in accordance with  further sedimentological 
observations. The modal values of aeolian sands’ GSD  typically cluster around ~200 µm.  In 
contrast, samples with finer modes occur at small vegetated dunes where wind speeds are 
reduced due to locally higher surface roughness. Samples with higher mode values originate, 
for example, from barchans (mode = 430 µm) or coarse sand ripples (mode = 825 µm). This 
type  is  mainly  formed  by  saltation  and  reputation  processes,  accumulating  grain  sizes 
determined  by wind  speed  and  source material  properties.  Altogether,  44  samples were 
classified  as  “aeolian  sand”.  Dunes  and  sand  sheets  are  restricted  to  the  lowland  areas, 
overlying the foreland alluvial fans and are interchanging with oases and agricultural areas.  
 
4.5.1.5 Silty loess and reworked silty loess  
Silty loess generally consists of more than 65% silt with modal grain sizes from 31 to 41 µm. 
Clay  contents  typically  range  from 10  to 16 %, while 6  samples  reach 16  to almost 19 %. 
Median grain sizes cluster  in the range  from 12 – 25 µm. Unimodal GSDs  indicate minimal 
reworking (Fig. 4‐3e). This sediment type is transported in low suspension clouds. However, 
different  transport modes contribute  to  the  formation of  the bulk appearance of  this  type 
(Prins et al., 2007; Vriend et al., 2011). For 85 % of all silty loess samples the CV values range 
from 100 to 130. Exceptions reach values of up to 160. 52 surface samples (<0.2 m depth) 
are  allocated  to  “silty  loess”  sediment  type.  They will  be  used  for  analysis  of  transport 
pathways  in  4.4.  Additionally,  27  samples  from  near‐surface  (<2 m  depth)  loess  sections 
were taken into account for classification. Silty loess is found in the middle part of the high 
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mountain  area  (below  3800 m  asl),  including  the  intramontane  basins  and  the  foreland 
alluvial fans (Fig. 4‐5b). 
“Silty loess” with bi‐ or trimodal GSDs were classified as “reworked silty loess”. The original 
sediment (i.e., silty loess) is still identifiable by the GSD of the silt fractions. Silt still accounts 
for  the major  proportion  of  the  GSD. Minor  sand  peaks  in  the medium  to  coarse  sand 
fraction  mostly  exhibit  modes  around  550  µm  (Fig.  4‐3g).  Hence,  the  sorting  value  is 
decreased, which is also evidenced by higher CV values of 140 – 263 (Fig. 4‐4). Altogether, 25 
samples were classified as “reworked silty loess”. They originate from below and even above 
the  spatial  distribution  limits  of  primary  silty  loess,  including  the  high  mountain  areas, 
intramontane basins and the foreland alluvial fans extending down to terraces  in the oases 
area (Fig. 4‐5b). 
 
4.5.1.6 Sandy loess and reworked sandy loess  
Sandy loess is silt‐dominated (50 ‐ 65%) but significantly coarser than silty loess with modes 
of 50 – 80 µm while clay comprises 7 – 12 % (Fig. 4‐3f). Sandy loess’ unimodal GSD is slightly 
better  sorted  than  its  silty  loess  counterpart,  shown  by  sorting  values  of  95  to  118.  The 
spatial distribution of sandy loess as a modern surface sediment is very restricted within the 
study area. However, beside  two  surface  samples  classified as  “sandy  loess”  there are 15 
samples  from  loess  sections attributed  to  this  sediment  type. Sandy  loess  typically  covers 
river terraces in the mountain foreland and in intramontane basins (Fig. 4‐5b) as a result of 
higher contribution of saltation processes compared to silty loess. 
“Reworked sandy  loess”  is  the coarser counterpart of “reworked silty  loess”.  It consists of 
considerable sand  fractions  (more  than 4 % accounting  for  the >200 µm‐fraction)  that are 
incorporated in former primary sandy loess (Fig. 4‐3h). Modal grain sizes are comparable to 
those of sandy loess, whereas the sorting is obviously slightly worse with values of 132 ‐ 175. 
5 “reworked sandy  loess” samples were  found as surface samples on  foreland alluvial  fans 
and  in  intramontane  basins  in  elevations  of  ~3400 m  asl  (Fig.  4‐5b).  Their  bimodal GSDs 
reflect the mixing of different transport processes (Vandenberghe, 2013). 
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Fig. 4‐4: The coefficient of variation  (i.e., sorting) plotted against the median grain size of classified 
sediment  types;  AS  =  Aeolian  sand;  FS  =  Fluvial  sand;  Sts  =  Stillwater  silt;  UL  =  Silty  loess;  rUL; 
Reworked silty loess; SL = Sandy loess; rSL = Reworked sandy loess; SD = Slope deposit. 
 
4.5.2 Remarks on formation of the bulk grain size composition 
Fig. 4‐4 shows the classified sediments forming two major groups. These are ordered as two 
curve‐shaped groups  that  consist of data points  representing  rather aeolian  versus  rather 
fluvial  sediments.  The  first  is  primarily  formed  by  aeolian  sand  and  loess.  Additionally, 
stillwater silts show a broad range of sorting and median values. The second curve‐shaped 
group is represented by fluvial and reworked sediments. Aeolian and fluvial sands cannot be 
distinguished unambiguously on mere grain size. But, however, aeolian sands show better 
sorting, although there is some overlap with fluvial sands (cf. Friedman, 1961).  
Coarse sand peaks among reworked sediment types mostly range around 520 – 560 µm (Fig. 
4‐3g‐h). According to Blatt (1987), values of 600 µm represent the mean grain size of initially 
weathered  quartz  grains  from  crystalline  rocks.  This  is  confirmed  by  Tanner  (1958)  and 
Assalay  (1998) who  reported  size  fractions  of  ~560 µm  being  the most  abundant  among 
freshly released sand fractions. Furthermore, Smalley et al. (2014) summarised petrologically 
predefined comminution  limits  in  the  sand and  the  silt  (~30 µm)  fractions. Mixing of  frost 
debris  or  fluvial  sands  (i.e.,  cryoturbation) with  dust  deposits  by  periglacial  processes  is 
highly  common. This  leads  to  the  in‐situ‐formation of  the bimodal GSD of  reworked  loess 
(Stauch et al., 2012). In contrast, synsedimentary input of coarser particles into aeolian  
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Fig. 4‐5: Distribution of sediment types; a) Fluvial/gravitational; b) Aeolian;  
Extent of Fig. 4‐10 is shown; eastern dashed rectangle marks the area of Sunan where aeolian 
mantles reach thicknesses of up to 8 m; circles marks two barchan crest samples mentioned in 4.5.4. 
 
Fig. 4-10 
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deposits  induced  by  rockfalls  from  steep  walls  uphill  (Kaiser  et  al.  2009)  is  considered 
unlikely as meadow vegetation impedes rolling or falling of particles <2000 µm. Pebble‐sized 
particles were not  found  in  surface  sediments of dominantly  aeolian origin  in  contrast  to 
what has been reported by Kaiser et al. (2009). 
Stillwater silts represent  the  finest sediments, exhibiting a broad range of sorting degrees. 
They are referred to lacustrine and alluvial depositional environments. Beside lacustrine and 
alluvial  sediments  they  comprise  deposits  similar  to  those  described  by  Vandenberghe 
(2013) as the two types of loess derivates, i.e., “fluvio‐aeolian” and “lacustro‐aeolian”.  
 
4.5.3 Altitudinal distribution of Qilian Shan sediments 
The  altitudinal  distribution  of  classified  sediments  exhibits  a  tripartite  separation  of 
geomorphological and sedimentological units in the study area (Fig. 4‐6): 
 
1) High mountain periglacial zone: A high mountain environment between ~5700 and ~3800 
m  asl being  sedimentologically dominated by periglacial  conditions. Ongoing dust  input  is 
evidenced  by  a  “loess‐like” GSD  signature.  In  slope‐coupled  braided  river  channels  these 
slope deposits are subjected  to  fluvial sorting,  thus being either  transformed  into  (glacio‐) 
fluvial sands and stillwater silt storages or further transported as suspended load. 
2) Loess altitudinal zone: From ~3800 to ~2000 m asl dust deposits are preserved in situ and 
form  aeolian mantles with  thicknesses  ranging  from  a  few  decimeters  to  several meters. 
Modern primary  loess accumulation  is  found  in elevations above 2000 m asl  (Hövermann, 
1987). Reworked loess is even found above and below the limits of this zone. Cryoturbation 
and slope wash processes  lead  to  incorporation of coarser particles  into  the primary  loess 
accumulation. The elevation of the Qilian Shan mountain front varies between 2600 to 3000 
m asl.  It divides this altitudinal zone  into a rugged, mountainous and a slightly  inclined but 
plain  foreland  area,  represented  by  huge  alluvial  fans. Generally,  primary  loess  does  not 
reach thicknesses of more than two meters throughout the study area. Only the Sunan‐area 
(eastern rectangle  in Fig. 4‐5b) represents a topographic exception, as  loess  is accumulated 
up to 8 m  in thickness on top of fluvial terraces.  In the south‐eastern part  it forms a  loess‐
covered plateau with a rather hummocky relief.  
3) Foreland zone: Below 2000 m asl  loess  is only  found as a reworked derivate alternating 
with stillwater silts and aeolian sand successions  (beside agricultural  land). Dune  fields are 
limited  to  areas below 1700 m  asl.  Local  flooding events  in dune  fields  are evidenced by 
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small terrace‐like features. The latter consist of silty material indicating stillwater conditions 
during accumulation. Today these features are often covered by active dunes. 
Fig. 4‐6: Vertical transect along the Qilian Shan sediment cascade including prevailing topography‐
dependent sedimentary processes. 
 
4.5.4 Spatial variability of loess deposits 
The spatial distribution of loess was analysed with respect to the corresponding GSDs. Loess 
formation and primary loess preservation in the Qilian Shan and Hexi Corridor is restricted to 
elevations of 2000  to 3800 m  asl. Above  and below  these  limits only  reworked derivates 
occur, predominantly classified as reworked silty loess. As surface sediment, (reworked) silty 
loess is considerably more abundant than the coarser sandy loess type, which occurs only in 
a few sites of the foreland or in intramontane basins. 
dD values of each of the silty loess grain size classes are used to measure dispersions within 
grain  size  classes  between  different  samples  (Fig.  4‐3a‐h).  Comparably  high  frequency 
variations within  the  grain  size  classes  indicate  a  high  sensitivity  to  varying  accumulation 
conditions. This approach is similar to Guan et al. (2013b), who used the standard deviation 
(StD)  of  grain  size  class’  frequency.  However,  this  approach  has  two  strong 
biasing disadvantages: a) StD can only be compared by using the same means (cf. the use of 
CV  in 3.4 Classification approach) and b) StD  is depending on extremes as the mean. Using 
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the decile difference (dD) offers the advantage of being independent from central tendency 
and extremes. For unimodal  loess  (‘silty’ and  ‘sandy’)  the dD peaks globally at 53 µm and 
locally at 7 µm. The ratio of these two most sensitive grain size components, i.e., mU/fS‐ratio 
(5 ‐ 11 µm / 48 ‐ 70 µm), is used to analyse relations to topographical parameters (elevation, 
TPI, StDelev) of the sampling sites. Wind speed  is the most obvious steering  factor  for the 
grain  size  of  aeolian  deposits  (Kok  et  al.,  2012)  under  the  assumption  that  all  grain  size 
classes  are  available.  Furthermore wind  speed  depends  primarily  on  surface  /  landscape 
roughness. While mU/fS values show no correlation with TPI and StDelev (highest R2 = 0.136, 
Tab. 4‐2), they exhibit a strong correlation with elevation (R2 = 0.77) (Fig. 4‐7). 
Tab. 4‐2: Topographic indices and their correlation with mU/fS‐ratio (n = 52 unimodal loess surface 
samples; a) Elevation and Topographic position index (TPI), b) Standard deviation of elevation; see 
Appendix A for detailed data. 
 
Fig. 4‐7: mU/fS‐ratio of primary loess samples plotted against elevation (m asl), coefficient of 
determination indicates correlation of R2 = 0.77. 
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4.5.5 Spatial variability of aeolian sand occurrence 
While  primary  loess  is  found  in  elevations  of  2000  –  3800  m  asl,  aeolian  sand  is  the 
dominating aeolian  sediment  type  in  the  foreland areas below 1700 m asl. Complex dune 
fields‐sand  sheet  successions  are more  frequent  in  the  eastern  part  of  the  study  area, 
whereas  in  the western parts  sand  sheets are of  relatively  limited extent  (Fig. 4‐2). Here, 
north of Jiayuguan, barchans can be observed; crossing gravel gobi surfaces to south‐eastern 
directions (Fig. 4‐8). Fig. 4‐2 shows the eastern dune fields as part of the catchment of the 
perennial Hei River, whereas the western parts belong to the shallow Huahai Lake terminal 
basin (see Wang et al., 2013a).  
Moreover, remarkable differences are apparent between dune fields in the eastern part: The 
northern  banks  of Hei River,  i.e.,  the  southern margin  of Badain  Jaran Desert  shows  star 
dune patterns  (Fig. 4‐9a). South of Hei River,  in more mountain proximal  locations, dunes 
exhibit  several  transitions  from  sand‐sheets  to  compound‐crescentic  and even  transversal 
dunes (Fig. 4‐9b). Further to the east, a north‐south trending corridor‐like relief situation of 
several kilometers width  is  linking the Hei River valley to the northerly neighboring Badain 
Jaran Desert. In this corridor dominantly linear dune fields occur (Fig. 4‐9c). 
Aeolian sands sampled from crests  in dune fields have modal grain sizes of 150 to 250 µm 
throughout  the  study  area.  In  contrast,  the  two  barchan  crest  samples  (Fig.  4‐8)  show 
remarkably higher mode values of ~360 µm (summer) and ~430 µm (spring) (Fig. 4‐3d).  
Fig. 4‐8: Left: Barchans moving SE in western Hexi Corridor, exhibiting coarse crest grain size (modal 
grain size up to 430 µm); right: linear dunes in north‐eastern study area, indicating southward aeolian 
transport. Dashed lines indicate linear dune ridges. 
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Fig. 4‐9: Dune fields and sand sheets in Hexi Corridor, representing dominantly complex star dunes 
(a), compound‐crescentic (b), and linear dune types in a topographic N‐S trending corridor (c); Black 
and white star marking locations of photos in Fig. 4‐8. 
 
4.6. Discussion 
4.6.1 Dust deposition and loess formation  
Primary loess is widespread in the Qilian Shan and Hexi Corridor above an altitude of 2000 m 
asl, rarely exceeding 2 m  in thickness. This observation  is  in accordance with other studies 
(Hövermann, 1987; Lehmkuhl, 1997; Küster et al., 2006). A closer look at aeolian sediments’ 
GSD  in combination with  their  spatial distribution and geomorphologic  setting parameters 
allows  conclusions  about  involved  sedimentary mechanisms  (Sun,  2002a; Hugenholtz  and 
Wolfe, 2010; Stauch et al., 2012).  
The  upper  limit  of  loess  deposits  is  corresponding  with  the  lower  limit  of  predominant 
periglacial  slope processes. With  increasing  slope angles and  lower mean  temperatures at 
higher altitudes the rate of periglacial debris transported downslope exceeds the amount of 
dust accumulation. This  leads to an  incorporation of dust  into periglacial debris and to the 
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formation  of  slope  deposits  in  the  sense  described  here  (4.1.1;  Fig.  4‐3a).  This  process 
impedes  the  formation  of  a  continuous  aeolian  mantle  such  as  loess.  However,  slope 
deposits evidence dust deposition in a bare, hardly vegetated environment located >3800 m 
asl. Nevertheless,  vegetation  is  considered  as  an  important dust‐trapping prerequisite  for 
loess formation (e.g., Hövermann, 1987; Tsoar and Pye, 1987; Lehmkuhl, 1997, Küster et al., 
2006). As dust accumulation exceeds the rate of slope denudation the self‐amplifying effect 
of a denser vegetation cover is induced. This in turn is a more stable and more effective dust 
trap than a slope cover consisting of periglacial debris.  
 
4.6.2 Spatial grain size trends in loess 
Silty  loess  in  the northern Qilian Shan and Hexi Corridor  shows modal and median values 
rarely higher  than 38 µm and 20 µm,  respectively. This  is  in accordance  to  loess  from  the 
north‐eastern  Tibetan  Plateau  (Vriend  and  Prins,  2005;  Stauch  et  al.,  2012).  Loess  from 
Chinese  Loess  Plateau  shows  a  decreasing  grain  size  trend  to  south‐eastern  directions: 
Holocene loess at Huanxian, on the north‐western margin, shows modal values of ~50 µm. In 
contrast, loess from glacial times at the southern margin (Xian) exhibits lower modal values 
of ~20 µm (Sun et al., 2004, Nugteren and Vandenberghe, 2004; Prins et al., 2007; Vriend et 
al., 2011). This particularly supports that trend, as loess grain size is generally coarser during 
glacial periods (Ding et al., 1999). 
The mU (5 – 11 µm) and fS (48 – 70 µm) fractions were  identified as the most variable and 
therefore most sensitive grain size fractions among primary  loess  in the Qilian Shan. These 
ranges were  identified  using  peaks  of  the  dD  of  grain  size  frequency  along  the  archive’s 
respective GSDs (Guan et al., 2013b). We use small grain size ranges in order to reduce the 
chance  of  capturing  influences  of  overlapping  minor  populations.  Nevertheless,  using 
broader grain size ranges yields the same trends as those discussed in the following. mU/fS‐
values  show  a  high  correlation  (R2 = 0.77)  with  elevation  (Fig.  4‐7  and  Tab.  4‐2).  With 
increasing elevation, especially behind the Qilian Shan Mountain front, a typically rough high 
mountain topography dominates (i.e., steep V‐shaped valleys and slopes covered by alpine 
meadows  and  periglacial  debris).  Topographic  roughness  has  a major  influence  on wind 
speeds and in turn controls the accumulation of aeolian sediments. Therefore, a causal  link 
between  topography  and  grain  size  characteristics  can  be  expected.  In  order  to  examine 
potential  correlations,  topographic  indices were applied and  compared with mU/fS‐values 
(see 4.5.4). Correlations with topographic position and topographic roughness  indices  (TPI, 
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StDelev) are extremely  low  (highest R2 = 0.136, see Tab. 4‐2,  for detailed data see App. A). 
Our  findings  do  not  exclude  topographic  conditions  as  steering  factors  for GSDs  of  fine‐
grained aeolian deposits. We rather consider an extremely high complexity of the local wind 
field  compared  to  the  relatively  low  resolution  of  the DEM  (30m). Additionally,  feedback 
mechanisms on various spatial scales are probable reasons for lacking correlation with small 
grain size variations. However, Fig. 4‐11 exemplifies  the continuously  increasing difference 
between loess sampled below and above the Qilian Shan mountain front. 
 
Fig. 4‐10: Transect from foreland regions to high mountain areas (for location see Fig. 4‐5b); Photos 
(b‐e) show sampling sites incl. absolute elevation; f) 2012‐051 is a river terrace cover in the foreland 
and g) the first pass of the Qilian Shan range, here hilltop position of 2012‐045. 
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Fig. 4‐11: Grain size distribution of samples in Fig. 4‐10 incl. respective mU/fS‐values, indicating 
spatial variation in primary loess GSD with low values in flat topography lowland close to river 
channels (2012‐051, 2012‐060) and high values in mountain regions. 
 
4.6.3 Distribution pathways of grain size populations 
Fine to medium silt components are generally seen as far‐travelled dust (Pye, 1995; Sun, 
2002b; Prins et al., 2007; here represented by the 5 – 11 µm proportion). In contrast, the 
fine sand particles (here: 48 – 70 µm component) originate from more local sources (Pye, 
1995; Lehmkuhl et al., 2000; Stauch et al., 2012). Compared to other fractions, especially the 
5 ‐ 11 µm proportions remarkably increase with altitude (Fig. 4‐7).  
Two wind systems are considered to be the  important  loess conveyors  in central Asia: The 
northern hemisphere Westerlies and the NW winter monsoon (Lu and Sun, 2000; Sun, 2004; 
Qiang et al., 2010). The first is increasingly present in elevations above 3000 m asl, whereas 
the  latter  is  a  low  altitude  phenomenon  (Sun,  2004;  after  Chen,  1991; Qiao  and  Zhang, 
1994). Xuan et al. (2000) provide evidence for two major emission areas of dust particles in 
northern China. On the one hand, the Taklamakan desert in southern Xinjiang Province and 
on  the  other  hand  the  western  part  of  the  Inner  Mongolian  Plateau,  which  is  directly 
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bordering north of  the study area  (Bei Shan, Gaxun Nur Basin, Badain  Jaran). As grain size 
decreases with  increasing  transport  distance  (Tsoar  and  Pye,  1987)  and  source  areas  are 
located  in  significantly  differing  distances  from  the Qilian  Shan  (~1500  km  and  ~300  km, 
respectively), different grain  size  fractions are  likely  representing  the  contribution of dust 
conveying winds. In contrast, Qiang et al. (2010) showed the fine proportions of aeolian dust 
can  be  transported  as  aggregates  or  adhering  to  coarser  grains  during  dust  outbreaks. 
However, this fine component contributes only 14.5 % to their sampled dust storm deposits.  
The Hexi Corridor is strongly affected by dust outbreaks in spring (Derbyshire et al., 1998). In 
contrast, the influence of dust storms behind the Qilian Shan mountain front is assumed to 
decrease  due  to  steep  topography  forming  an  effective  obstacle.  However,  the  fine 
component shows  increasing proportions behind the mountain front and especially a rapid 
increase  above  3000 m  asl.  Therefore, we  suggest  dust  particles  in  the  upper  regions  of 
Qilian  Shan  are  rather  transported  by  Westerlies,  whereas  the  coarse  silt  to  fine  sand 
components (25 – 43 µm; 48 – 70 µm) originate from mountain‐proximal sources such as the 
foreland alluvial fans being deflated by the NW monsoon (Derbyshire et al., 1998; Lu et al., 
2000). The fine particles deposited in the upper regions (>3000 m asl), as exemplified in Fig. 
4‐11, are very likely entrained during dust storms in the Taklamakan desert as the important 
dust source for high‐level Westerlies is located upwind from the Qilian Shan.  
Furthermore, sediment availability (Kocurek and Lancaster, 1999; Stauch et al., 2013) must 
be considered when referring to GSDs: V‐shaped valleys expose only narrow zones (dry river 
beds)  to  aeolian deflation. Hence,  sediment availability  for  local  transport  is decreased  in 
high mountain environments compared to relatively flat foreland areas. Moreover, western 
and eastern parts of the foreland differ clearly (see Fig. 4‐2), as the first is mainly covered by 
gobi  surfaces whereas  the  latter  shows a wide distribution of alternating oases and dune 
fields to stillwater silt‐successions. The mU/fS‐trends among the altitudinal transects of the 
western and eastern part exhibit the same behavior. Hence, there  is no effect  identified of 
the  different  geomorphological  settings  in  the western  and  eastern Hexi  Corridor  on  the 
characteristic grain size property of primary loess in the northern Qilian Shan. 
Vandenberghe  (2013)  summarizes  different  populations  among  loess  GSDs,  identified  by 
multivariate statistics (end member modeling analysis) of primary  loess. The coarsest  loess 
population with modal values of ~75 µm is described as locally transported fine sand found 
in loess on river terraces. In this research, this population is represented by the 48 – 70 µm 
proportion. Those samples with comparably low mU/fS‐values (0.94 – 1.27; Figs. 4‐10 and 4‐
11)  are  located  in  the  foreland  regions  and  in  the  vicinity  of  braided  river  beds  in 
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intramontane basins. Hence, they indicate relatively high fine sand proportions transported 
from active braided  river channels  into  surrounding  loess deposits. These  findings confirm 
the  results  of  Prins  et  al.  (2009)  who  showed  the  importance  of  alluvial  sediments  as 
proximal dust sources and Hugenholtz and Wolfe (2010) who showed that sand proportions 
decrease with  distance  to  the  fluvial  source.  Therefore,  the  same  transport  pathway  as 
suggested  by  Vandenberghe  (2013)  is  likely.  In  contrast,  samples  in  distal  positions  from 
active braided river channels show higher mU/fS‐ratios of up to 1.43  (Figs. 4‐10 and 4‐11). 
This  indicates  a  decreased  locally  transported  fine  sand  input  due  to  reduced  sand 
availability  in  the  surrounding  area.  A  sealing  effect  of  a  closed  aeolian mantle  covering 
fluvial  deposits  additionally  impedes  fine  sand  deflation  from  underlying  alluvial  fan 
deposits.  
The main  component  in  recently deposited Qilian  Shan  loess  is  the 25 – 43 µm  fractions, 
represented by “subgroup 1.b.2”  in Vandenberghe et al.  (2013) with modal values of 35 – 
40 µm. This fraction is the most abundant grain size in modern Qilian Shan loess (Fig. 4‐3e), 
the Chinese Loess Plateau (Prins et al., 2007) and even present in European loess (Bokhorst 
et al., 2011). This population  is  consistently attributed  to  low altitude dust‐storm delivery 
(Prins et al., 2007; Vriend et al., 2011). Dust storms are a frequent phenomenon in the Hexi 
Corridor especially in the spring period (Derbyshire et al., 1998; Ta et al., 2004). 
 
4.6.4 Geomorphological comparisons to Central Asian loess regions 
Comparing loess GSDs throughout central Asia exhibits a distinct pattern. Primary silty loess 
from the north‐eastern Tibetan Plateau has modal values of ~35 µm and the silt component 
comprises 70 – 80% of  the GSD. Moreover, sandy  loess  is widespread  in Donggi Cona  lake 
catchment (Stauch et al., 2012). Loess in the Kunlun Shan shows silt and sand proportions of 
45  –  65%  and  35  –  55%,  respectively  (Sun,  2002). Modal  values  range  from  20  to  60 µm 
(again indicating a broad variability of loess deposits) and therefore such loess would rather 
be classified as sandy  loess  in the scheme used here. Loess from the eastern and southern 
Tibetan Plateau show coarser compositions (sandy  loess  is not explicitly distinguished  in all 
studies)  (Lehmkuhl  et  al.,  1997,  Kaiser  et  al.,  2009,  Lehmkuhl  et  al.,  2014).  All  of  these 
studies reveal a more frequent occurrence of sandy loess among modern surface sediments, 
whereas the sand proportions in the Qilian Shan loess are lower. However, the studied area 
is  in  close  succession  to  one  of  the  loess  source  areas  (northern Chinese  deserts), which 
would suggest a rather coarse expression in loess grain size. This is not the case in the loess 
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of the Qilian Shan‐Hexi Corridor transition. The reason for this might be found in the reduced 
sand availability of mountainous regions evidenced by the high fine‐medium silt proportions 
due  to  a  relatively  high  contribution  of  far‐travelled  dust  from  northerly  and  westerly 
sources and a decreasing sand proportion with altitude.  
Plateau‐like  landscapes  seem  to  support  the  formation  of  loess  with  higher  sand 
proportions. Here, high wind speeds occur continuously due to low relief. Additionally, rivers 
tend to aggradation, providing fine sand‐sized particles. Loess on the Chinese Loess Plateau 
shows a decreasing grain size gradient from north to south (Liu 1985; Vandenberghe et al., 
1997;  Muhs  and  Bettis,  2003).  The  continuity  of  this  trend  indicates  a  homogenous 
landscape  along  the  loess  conveying  pathway  across  the  plateau  from  north  to  south.  In 
contrast, loess accumulating landscapes in north‐western China and the Tibetan Plateau are 
more heterogeneous as mountain  ranges,  lowlands, gobi and sand deserts alternate more 
frequently. Hence, they show a more complex grain size pattern than sandy‐silty‐clayey loess 
succession on  the Chinese  Loess Plateau.  This proofs  effective  influence of medium  scale 
relief situation  (tens of kilometers) on grain size patterns since  it controls sand availability 
and wind speeds.  
Previous  studies  described  sandy  loess  in  two ways:  1)  as  a  part  in  the  typical  grain  size 
succession of aeolian deposits in semi‐arid environments (Pye, 1995; Ding et al., 1999; Muhs 
and Bettis 2003), for example, the transition from northern Chinese deserts to the Chinese 
Loess Plateau and 2) as an altitudinal belt in the mountainous areas throughout central Asia 
(Lehmkuhl, 1997, Lehmkuhl et al., 2000).  
Fine sand proportions depend on sand availability, which are relatively increased in primary 
loess of the foreland region of the Qilian Shan (Fig. 4‐7). In case of silty loess, this is shown by 
both,  relatively  low mU/fS  values  (Fig.  4‐11)  and  the  occurrence  of  sandy  loess.  Braided 
rivers  are  wider  and  relief  is  lower,  allowing  sand  transport  from  river  beds  to  the 
surroundings  (cf.  Lu  and  Sun,  2000;  see  again  Fig.  4‐11).  In  contrast,  this  pathway  is 
prohibited  in mountain  valleys, where  sand  availability  is  decreased  due  to  narrow  river 
channels.  Moreover,  steep  slopes  form  obstacles  for  widespread  sand  distribution  and 
mixing  with  recently  accumulated  dust  deposits.  This  again  provides  evidence  for  a 
geomorphological  constraint  on  the  formation  of  sandy  loess,  which  is  only  possible  in 
relatively flat terrain, where rivers tend to aggradation and hence provide rather well‐sorted 
fluvially  transported  sand  (Fig.  4‐3b)  for  deflation  and  transport  into  surrounding  dust 
deposits. Therefore, sandy loess is predominantly found on river terraces. Furthermore, low‐
relief  terrain supports higher wind speeds which  rather support  transport and subsequent 
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accumulation of sandy populations than far travelled dust. Therefore, we conclude that the 
sandy loess of central Asia is restricted to relatively flat terrain, for example, desert‐proximal 
Chinese Loess Plateau (Muhs and Bettis, 2003), the Tibetan Plateau (Lehmkuhl et al., 2014) 
and  to  broad  valleys  and  basins  (Lehmkuhl,  1997;  Sun  et  al.,  2007).  This  is  particularly 
evident  where  the  contribution  of  far  travelled  dust  from  northern  desert  areas  is  less 
relevant  (e.g.,  southern  Tibetan  Plateau)  and  where  local  sources  like  fluvial  plains 
contribute most  to  the  primary  loess  deposits  (Sun  et  al.,  2007). However,  an  altitudinal 
dependence  of  sandy  loess  occurrence,  as  suggested  by  Lehmkuhl  (1997),  could  not  be 
identified (cf. Stauch et al., 2012).   
For the Qilian Shan, a proportional shift from a more local loess delivery in foreland regions 
to an increased contribution by high‐suspension clouds to primary loess in higher altitudes is 
evidenced.  This  trend  indicates  a  topographically  controlled  system  of  loess  grain  size 
composition on  the applied scale. This system directly depends on sand availability mainly 
provided  by  fluvial  sediment  supply.  In  contrast,  the  accumulation  of  far‐travelled  dust, 
however,  is  superimposed  over  local  topographic  conditions  and  is well  reflected  by  the 
close  correlation  to mere  altitude.  The  fining  trend with  increasing  elevation  suggests  a 
continuous  shift  from  a  winter monsoon  dominated  regime  of  dust  contribution  in  the 
foreland to a more westerly‐ influenced regime in the high mountain regions. 
 
4.6.5 Source areas of aeolian sands 
The distribution of active dune  fields  in the Hexi Corridor  is shown  in Fig. 4‐2. Dunes  form 
where sufficient amounts of sand are prone to deflation by sufficient wind speeds (Kocurek 
and  Lancaster, 1999).  In  the Hexi Corridor wind  speeds  reach  their maxima during  spring 
periods (Ta et al., 2004). Even severe sandstorms occur frequently and especially did during 
glacial times (Guan et al., 2013a).  
Most dune fields in the study area are located between the cities of Jinta and Zhangye and at 
the margin of Badain Jaran Desert. The desert marginal dune fields are directly linked to the 
sand desert  (Figs. 4‐9a and  c). They are  subjected  to  strong northerly winds, especially  in 
spring.  This  suggests  sand  transport  from  the  desert  into  the  southerly  bordering  Hexi 
Corridor. A southward transport  is  indicated by the  linear dune field shown  in Figs. 4‐8 and 
4‐9c. However,  star dune patterns  (Fig. 4‐9a)  indicate  complex wind  regimes,  affected by 
south‐easterly winds during summer. Monthly averaged wind directions for Zhangye show a 
bimodal pattern (dominant wind directions from NW and SSE) from May to July, which is the 
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transition  period  of winter monsoon  to  summer monsoon  dominance  (Bourque  and Mir, 
2012). Nevertheless, as wind speeds are higher in spring (Ta et al., 2004) a positive balance 
of southward sand transport  is  likely. Therefore, the Badain Jaran sand sea  is probably the 
dominant  source  region  for  the  northern  dune  fields  (Figs.  9a  and  9c).  In  contrast,  dune 
fields between  Jinta and Zhangye are  located  south of  the braided Hei River valley and  in 
vicinity to the Qilian Shan mountain front. As the Hei River forms a barrier for saltating sand 
grains moving south from the Badain Jaran Desert, the source regions for the southern dune 
fields are suspected to be in the braided Hei River valley and the foreland alluvial fans. This is 
evident as they are directly connected to fluvial channels breaking through the Qilian Shan 
mountain front.  
Aeolian  sand  transport  in  the  western  part  of  the  study  area  is  evidenced  by  isolated 
barchans with  coarser grain  sizes  than dune  fields  in  the eastern part. Hence, a  sufficient 
transport capacity  is evidenced. Nevertheless, dune  fields are  rare. Kocurek and Lancaster 
(1999) state  that material  for “terrigenous dune  fields”  is  rarely a product of primary rock 
deflation, but rather results from fluvial deposits. The northerly bordering Bei Shan exhibits 
vast areas of bare primary weathering rock surfaces.  Therefore, it has only limited potential 
to serve as a productive source area for large amounts of sand compared to fluvial deposits 
(Kocurek and Lancaster, 1999). Additionally, fluvial sand supply from Qilian Shan is limited as 
contributing  rivers  are  ephemeral.  These  conditions  are  in  clear  contrast  to  those  in  the 
eastern part of the study area: In the latter, the Badain Jaran Desert exposes large amounts 
of well‐sorted aeolian sands to northerly winds. Therefore, sufficient sand supply and sand 
availability  is  provided  for  the  eastern  part  of  the  study  area. Additionally,  perennial Hei 
River and  the mountain proximal alluvial  fans  serve as  sand  suppliers. Sufficient  transport 
capacity, however, is evidenced for both, the western and eastern part. These findings show 
that sand supply is the limiting factor for dune field formation in the Hexi Corridor. 
 
4.7. Conclusions 
Grain size analysis of 279 samples combined with geomorphological observations allows a 
productive classification of surface sediments along a sediment cascade from high mountain 
environments into its semi‐arid foreland. It resulted in six sediment types, comprising slope 
deposits,  fluvial  sand,  stillwater  silts,  aeolian  sand,  silty  loess  and  sandy  loess.  Further 
subtypes were  identified  in reworked silty and reworked sandy  loess. The surface sampling 
approach provides a broad spatial resolution and allows a comprehensive study of surface 
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sediment  variability.  Furthermore,  it  may  add  valuable  sedimentological  information  to 
section‐based palaeoenvironmental  studies. Sediment distribution  is  subdivided  into  three 
parts along an altitudinal transect: High mountain regions (>3800 m asl), a loess zone ranging 
from 3800 to 2000 m asl, and the foreland zone (<2000 m asl) exhibiting dunes, sand sheets 
and alternating with alluvial / lacustrine deposits.  
Among primary loess in the study area, the most sensitive grain size fractions to surrounding 
accumulation  conditions  are  identified  in  the  5 – 11 µm  and  48 – 70  µm  ranges.  These 
represent the far‐travelled dust component and proportion transported in saltation mode. A 
shifting dominance from dust storm contribution in the foreland to higher far‐travelled dust 
input  in  higher  altitudes  is  evident.  An  increased  fine  and  medium  silt  contribution  by 
Westerlies in altitudes >3000 m asl is likely. Decreased fine sand availability in mountainous 
terrain  restricts  the  formation of  sandy  loess  in  the Qilian  Shan. Only  flat  terrain  such  as 
intramontane basins and frequently active fluvial channels in the foreland provide sufficient 
sand supply and sand availability  for sandy  loess  formation. Therefore,  it  is concluded that 
medium scale (103 m) geomorphologic conditions, have an  important  influence on GSDs of 
loess.  Hence,  a  significant  effect  on  higher  scale  spatial  comparisons  is  exerted  by  the 
surrounding geomorphologic setting. This  fact needs to be considered especially  in studies 
focusing on a relatively small number of sections. Moreover, a simple altitudinal dependence 
of sandy loess occurrence is not evident. 
In the Hexi Corridor aeolian sand distribution is bound to the foreland regions (<1700 m asl). 
The eastern part of the study area exhibits a wide occurrence of aeolian sands. In contrast, 
the  western  part  shows  only  restricted  aeolian  sand  covered  areas.  Sand  supply  is  the 
limiting  factor  for  the  formation  of  dune  fields  while  aeolian  transport  capacity  is  not 
exhausted. The Badain Jaran Desert is identified as an important aeolian sand source for the 
north‐eastern  part  of  the  Hexi  Corridor.  The  dune  fields  south  of  Hei  River  are  rather 
nourished by mountain proximal fluvial storages.  
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5.1 Abstract 
The knowledge of  loess accumulation  in the central and western Qilian Shan was restricted 
to the time span since 13‐11 ka until present. Loess deposits prior to this period have not yet 
been reported.    In this study, 23  loess samples from the northern piedmont of central and 
western Qilian  Shan  area  have  been  dated  using  fine‐grained  quartz  optically  stimulated 
luminescence  (OSL)  dating  technique  to  set  up  a  chronological  framework  for  the  loess 
sedimentation  in  this  region.  Our  results  demonstrate  that  the  deposition  of  dust  was 
widespread since the last deglaciation (~13 ka) until ~3.6 ka in the northern piedmont of the 
central  and  western  Qilian  Shan  area.  Furthermore,  the  chronology  of  the  loess 
sedimentation has been extended back at  least  to ~81 ka, which  is  remarkably older  than 
previously  thought.  The  existence  of  suitable  environmental  conditions  (e.g.  vegetation 
cover) for loess accumulation can be deduced in the central and western Qilian Shan for the 
Holocene and  late Pleistocene. However, the  loess sedimentation has been revealed to be 
discontinuous before ~13 ka as indicated by its episodic occurrence.  
 
5.2 Introduction 
The  extensive Quaternary  loess  sequences  from  the  Chinese  Loess  Plateau  and  adjacent 
areas in north‐western China have been widely documented and considered to be excellent 
archives for reconstructing the climate history of Central Asia for the past 2.4 Ma (Kukla and 
An, 1989; Liu and Ding, 1998). Most previous studies have focused on the central part of the 
Chinese  Loess Plateau where up  to ~400 m of  interbedded  loess‐palaeosol  sequences  are 
present (e.g. Liu, 1985; An et al., 1991; Pye, 1995; Buylaert et al., 2008; Song et al., 2014b). 
The Qilian Shan (Shan means mountain in Chinese), located along the north‐eastern margin 
of  the  Tibetan  Plateau,  plays  an  important  role  not  only  for  the  dust  transport  but  also 
serves  as  one  of  the major  dust  source  regions  in    arid/semi‐arid  Central  and  East  Asia 
(Derbyshire et al., 1998; Sun, 2002b). Loess deposits with varying  thickness are commonly 
observed  in  the piedmont of Qilian  Shan.  In  the eastern Qilian  Shan  close  to  the Chinese 
Loess Plateau, more than 200 m thick  loess‐palaeosol sequences have been well preserved 
for  the  period  of  the  past  ~0.8 Ma, which  can  be well  correlated  to  the  records  of  the 
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Chinese  Loess  Plateau  (Wu  et  al.,  2001,  2002,  2005).  The  loess  on  various  geomorphic 
surfaces has been also used to constrain ages of the overlying sediment (e.g. fluvial terraces) 
to investigate the tectonic and glacial activities as well as the climatic implications (e.g. Chen 
et al., 2013; Pan et al., 2013).  
However,  the  studies  on  loess  accumulation  itself  are  still  lacking  especially  in  the more 
proximal central and western Qilian Shan. Two studies have been carried out to date  loess 
deposits  in  the  central  and  western  Qilian  Shan  by  applying  optically  stimulated 
luminescence (OSL) dating techniques (Stokes et al., 2003; Küster et al., 2006). In the central 
and western Qilian  Shan,  only  a  few meter  of  loess  is  preserved which  is much  thinner 
compared with  the  eastern Qilian  Shan.  Loess  deposits  on  a  series  of  river  terraces  near 
Zhangye  City  (central  Hexi  Corridor)  have  been  dated  by  Stokes  et  al.  (2003)  to  be 
commenced  at  ~8‐9  ka  and  so  restricted  to  the  Holocene  (interglacial)  period.  As  the 
extraction of  the  fine‐grained quartz  fraction by 10 % HF was not successful  to  remove all 
feldspar  signal,  a  double  SAR  protocol,  with  one  step  of  IR  stimulation  before  OSL 
stimulation (Banerjee et al., 2001; Roberts and Wintle, 2001), has been adopted in order to 
further remove the signal originated from feldspar. Based on sand‐sized quartz OSL ages of 
the  loess on river terraces at the western Qilian Shan  front, Küster et al.  (2006) confirmed 
the occurrence of Holocene loess ranging from 13 to 11 ka to the present. The timing of the 
onset of  loess  accumulation  revealed by  these  two  studies  shows  several  ka discrepancy. 
Küster et al. (2006) attributed this asynchrony to either the local differences in the history of 
loess deposition or the different OSL protocols applied. In contrast to the eastern Qilian Shan 
and the adjacent Chinese Loess Plateau, loess deposits older than the latest Pleistocene (13‐
11 ka) have not been reported in the central and western Qilian Shan.  
Luminescence dating  allows  the direct determination of burial  ages  for  sediments  from  a 
wide variety of depositional environments (Murray and Olley, 2002). This method has been 
extensively applied  to date  loess deposits  throughout  the world  (e.g. Li and Wintle, 1992; 
Zhou et al., 1995; Frechen et al., 1999; Singhvi et al., 2001; Roberts, 2006; Stevens et al., 
2006, 2007, 2008; Buylaert et al., 2008; Timar et al., 2010; Thiel et al., 2011; Schatz et al., 
2012; Kreutzer et al., 2012; Chen et al., 2013; Kang et al., 2013; Marković et al., 2014). In the 
current study, OSL dating has been employed to date the loess collected from the northern 
piedmont of central and western Qilian Shan. The aim of this study is to examine the periods 
of  dust  accumulation  in  central  and western  Qilian  Shan  area  based  on  the  quartz  OSL 
dating. The possible reasons for the discontinuity in loess sedimentation are also discussed.  
 
5.3 Regional setting and section description  
The Qilian Shan  lies along the north‐eastern margin of the Tibetan Plateau (Fig. 5‐1) with a 
maximum  elevation  of  up  to  ~5700 m  asl.  It  is  constrained  by  two  left‐lateral  strike‐slip 
faults, Altyn Tagh Fault and Haiyuan Fault (Meyer et al., 1998). In the summit region, there 
are more  than 3300 modern mountain glaciers with a  total glacier area of 2063 km2 with 
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varying  lower  limit elevations of above ~4000 m asl  (Wang, 1981). Many  rivers  (Changma 
River,  Shiyou  River,  Baiyong  River, Beida  River, Heihe  River,  etc.)  originate  from  the  high 
mountain areas and flow  into the Hexi Corridor, an elongated depression that  is flanked by 
the Qilian Shan to the south and the Heli Shan and the Long Shou Shan to the north.  
At  the  foreland of  the Qilian  Shan, a  series of extensive and  closely‐adjacent alluvial  fans 
mostly larger than 50 km2 are present, built up mainly by gravels, sands and silts (Derbyshire 
et  al., 1998). These  silt‐rich  alluvial  fans have been  considered  as  an  important  source of 
aeolian silts deposited on  the Chinese Loess Plateau  (Derbyshire et al., 1998; Sun, 2002b). 
The  moisture  is  mostly  brought  by  the  SE‐Asian  Summer  Monsoon  between  May  and 
September  (Bourque  and Mir,  2012).  A  strong  precipitation  gradient  from  east  to  west 
exists.  For  example,  Zhangye  City  (1483 m asl,  central  Qilian  Shan)  receives  an  annual 
precipitation of ~130 mm, whereas Yumen City  (1527 m asl; western Qilian Shan)  receives 
only  ~67 mm  (observed  data  between  1976  and  2005)  (Bourque  and  Mir,  2012).  The 
precipitation  also  increases with  altitude  owing  to  the  orographic  rainfall.  In winter  and 
spring  time,  NW  Winter  monsoon  penetrates  this  area  causing  severe  dust  storms 
(Derbyshire et al., 1998; Ta et al., 2004). The dominant wind direction and the transport of 
wind‐blown material north of the Qilian Shan are from north‐west to south‐east (e.g., Pye, 
1995; Derbyshire, 2001). Dust deposition along the  front of the Qilian Shan  is active today 
and an average rate of about 350 t/km2/year has been reported in several major cities along 
the Hexi Corridor between 1986 and 2000 (Ta et al., 2004).  
 
Fig. 5‐1: (a) Map of China. The small square denotes the location of the study area (Qilian Shan). (b) 
Enlarged Map showing the Qilian Shan area and the locations of the sampling sections. 
Fig. 5-1b 
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The field investigation in the current study spans over 230 km horizontal and 1.3 km vertical 
distance  in the northern piedmont of central and western Qilian Shan. Loess and/or  loess‐
like  sediments  are  widespread  and  deposited  in  varying  thickness  between  altitudes  of 
~2000 m and ~3800 m asl (Fig. 5‐2) (also see in Nottebaum et al., 2014). Except for the area 
around Sunan village, where the loess has accumulated up to several meters, the loess cover 
is generally less than 2 m thick, occurring not only on the river terraces but also on mountain 
slopes. No primary loess was found in the foreland region (below ~2000 m asl) (Nottebaum 
et al., 2014).  
Fig.  5‐2:  Loess  covered  landscape  in Qilian  Shan  area  and  typical  loess  sections.  (a)  Section  E1  is 
located in a hill top position (Sunan region). (b) Loess covered landscape in Sunan region. The thickest 
loess sequence in Qilian Shan area is preserved to several meters. (c) Section W1 consists of primary 
silty loess and coarser fluvial deposits. The loess was accumulated on the river terrace. (d) Section C1, 
hilltop position next to a steeply incised valley in central Qilian Shan. 
Twenty‐three OSL  samples  from eleven  sections were collected along an SE‒NW  transect. 
Sampling sites were selected after careful  inspection of the geomorphological surrounding. 
Hilltop positions were preferred to reduce the risk of sampling layers affected by reworking, 
although  there may be a higher chance of erosion. Samples  for OSL dating were  taken by 
hammering  metal  tubes  of  6  cm  diameter  into  freshly  cleaned  profiles.  Samples  for 
dosimetry measurements were taken from immediate surroundings of the OSL samples.  
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Fig. 5‐3: Graphical logs of the loess sections. OSL ages of 23 loess samples are shown. 
67 
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The studied sections are allocated to three different subdivisions of the study area along the 
central and western Qilian Shan front which referred to as the eastern part (Section E1, E2, 
E3, E4, E5 and E6), the central part (Section C1) and the western part (Section W1, W2, and 
W3). The profiles are  located either on  fluvial/alluvial  terraces or at hilltop positions. Root 
penetration  is present more or  less  in the  loess from all sections. In contrast to most other 
loess  regions,  such  as  the  Chinese  Loess  Plateau,  no  intercalated  palaeosol  layer  was 
observed among the profiles under study. Results of further sedimentological investigations 
aiming  for  grain  size  variations  in  these  sections  are  presented  by  Nottebaum  et  al.  (in 
press). The sketches of  these sections are shown  in Fig. 5‐3. The brief section descriptions 
are listed as below: 
Section  E1  (38°57’34.95N;  99°54’07.07’’E;  ~2030 m  asl)  is  located  on  a  terrace  of  Liyuan 
River. This section consists of homogenous, yellowish silty  loess  (upper part) and gradually 
coarser fine sandy loess (lower part) (Fig. 5‐2a) with a thickness of about 2 m. An increased 
number of carbonate concretions was observed below ~1 m. OSL samples were taken at 2.0 
m (LUM‐2938), 1.5 m (LUM‐2939), 0.9 m (LUM‐2940), and 0.5 m (LUM‐2941) below surface. 
Section  E2  (38°57’38.46’’N;  99°54’01.85’’E;  ~2020 m  asl)  is  ~170 m  to  the  north‐west  of 
Section E1, located on the right side of  a steep tributary valley of Liyuan River. This section 
consists of ~1 m homogenous yellowish  loess. Some small gravels  (<1 cm  in diameter) are 
found at the bottom of the section. Fluvial deposits  including gravels were observed  in the 
adjacent steep valley walls about 2.5 m below the bottom of the section. OSL samples were 
taken at 1.0 m (LUM‐2942) and 0.7 m (LUM‐2943) below surface. 
Section E3 (38°47’33.01’’N; 99°53’33.36’’E; ~3030 m asl) is located on a hilltop position. It is 
around 600 m away  from a  seasonal  tributary valley of Liyuan River and  lies about 150 m 
above  the valley base. The  section has a  thickness of 0.95 m,  consisting of brownish  silty 
loess. An OSL sample was taken at 0.75 m below surface (LUM‐2944). 
Section E4 (38°53’43.15’’N, 99°35’16.21’’E; ~2630 m asl) is located at the hilltop position on 
the watershed of two tributary valleys of Liyuan River. The loess deposits are more than 2.2 
m  thick  and  the  bottom  of  the  loess was  not  reached  during  the  fieldwork.  Loess  is  of 
yellowish to brownish colour. The upper 1.5 m consists of silty loess, followed by sandy loess 
from 1.5 m to 2.2 m. Four OSL samples were taken at 2.1 m (LUM‐2948), 1.5 m (LUM‐2949), 
0.9 m (LUM‐2950), and 0.4 m (LUM‐2951) depths below surface. 
Section E5 (38°57’53.97’’N, 99°32’22.43’’E; ~3010 m asl) is located close to the watershed of 
the Liyuan River catchment at a hilltop position. The yellow‐brownish silty loess overlies the 
sediment of debris mixed with reworked loess (1.9‐ 1.7 m). Single gravels (<8 mm) are found 
up to 1.55 m. Loess is slightly compacted between 1.1 m and 0.4 m compared to neighboring 
parts. However  no  responsible matrix material was  observed macroscopically.  Three OSL 
samples were  taken at depths of 1.5 m  (LUM‐2958), 0.9 cm  (LUM‐2959) and 0.4 m  (LUM‐
2960). 
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Section  E6  (38°48’36.68’’N,  99°37’16.37’’E;  ~2460 m asl)  is  located  on  a  river  terrace  of  a 
tributary of Liyuan River close to Sunan village. The profile has a thickness of 1.40 m and the 
base of  the silty  loess deposit has not been reached. The  loess  is generally of yellowish  to 
slightly brownish  colour. Between 0.8 m  and  0.35 m,  the  loess was  relatively  compacted. 
One OSL sample (LUM‐2961) was taken at 1.1 m depth. 
Section C1 (39°18’26.18’’N, 98°55’03.96’’E; ~2370 m asl) is located at hilltop position besides 
a steeply  incised valley (Fig. 5‐2d). The exposed deposits are 1.6 m thick and the bottom of 
the primary silty loess was reached at 1.18 m depth. A mixture of unstratified reworked loess 
and  weathered  debris  from  underlying  granitic  bedrock  underlies  the  silty  loess  below 
1.18 m.  The  loess  between  0.75  and 0.32 m  depth  is  solidified  and  has  a  slightly  brighter 
colour.  Three  OSL  samples  were  taken  at  1.05 m  (LUM‐2955),  0.62 m  (LUM‐2956)  and 
0.35 cm (LUM‐2957) depths. 
Section W1 (39°44’31.48’’N, 97°41’31.48’’E; ~2360 m asl) is located on a alluvial fan terrace 
(Fig.  5‐2c).  Braided  seasonal  river  channels  are  immediately  adjacent.  This  section  is 
comprised  of  ~1.1  m  homogenous  silty  loess  overlying  the  reddish  fluvial  gravels.  One 
sample (LUM‐2935) at 0.95 m was collected.  
Section W2 (39°46’02.69’’N, 97°32’59.14E; ~2560 m asl) is located on the highest terrace of 
Shiyou River (cf. Küster et al., 2006). The profile is about one meter thick. The lower part of 
the profile  (1‐0.6 m) consists of  reworked  silty  loess with  slightly  reddish‐brownish colour. 
About 0.6 m  sandy  loess overlies  the  reworked  loess. An OSL  sample was  taken at 0.47 m 
(LUM‐2952) depth from the sandy loess. 
Section  W3  (39°35’16.61’’N,  97°42’18.45’’E;  ~3310 m asl)  is  comprised  of  0.67 m 
homogenous  silty  loess  located  on  a mountain  slope.  The  bedrock was  reached  at  0.7 m 
below surface. Two OSL samples were collected at 0.5 m (LUM‐2953) and 0.3 m (LUM‐2954). 
Section  W4  (39°36’42.76’’N,  98°07’49.84’’E;  2160 m asl)  consists  of  1.10 m  thick 
homogenous yellowish  loess covering  the alluvial  fans  in  the  foreland. The  loess cover has 
been intensively eroded by braided river channels originating from the mountains. One OSL 
samples was taken from this section at 0.95 m (LUM‐2936) depth. 
 
5.4 Luminescence dating 
5.4.1 Sample preparation 
All preparations were conducted under subdued red  light conditions. The materials at each 
end  of  the  sampling  tubes  that  might  have  been  exposed  to  light  were  removed.  The 
chemical  treatment  with  hydrochloric  acid,  sodium  oxalate  and  hydrogen  peroxide  was 
employed to the remaining material to dissolve carbonate, aggregates, and organic matter, 
respectively. The fine‐grained fraction (4‐11 μm) of the samples was extracted following the 
description by Frechen et al. (1996). The separated 4‐11 μm fraction was then etched using 
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hydrofluorosilicic acid (H2SiF6) for 6 days to extract quartz fractions. The purity of quartz for 
each aliquot was  checked using  the  IR depletion  ratio  (Duller, 2003) and no  significant  IR 
signal  was  observed,  indicating  that  the  isolation  of  quartz  was  successful.  The  quartz 
extracts were mounted on aluminum discs (diameter 9.7 mm) from a suspension in distilled 
water  (2 mg quartz  fine grains per disc)  for  luminescence measurement. For  samples with 
very low OSL intensities (LUM‐2935, LUM‐2940 and LUM‐2942), 5 mg quartz fine grains per 
disc  were  used  for  the  De  measurement.  However,  this  did  not  help  increase  the  OSL 
intensity. 
5.4.2 OSL measurement 
OSL measurements were carried out using an automated Risø TL/OSL DA15 reader equipped 
with a 90Y/90Sr beta source. Quartz OSL signals were stimulated with blue LEDs (470±30 nm) 
and  detected  through  a Hoya U‐340  (7.5 mm)  filter.  The  single‐aliquot  regenerative‐dose 
(SAR) protocol  (Murray and Wintle, 2000) was applied  for  the De measurement. The dose 
response  curves  were  fitted  either  with  a  single  saturation  exponential  function  or  a 
saturating exponential plus  linear  function.   The  integral over  the  initial 0.8 s of  the signal 
subtracted by an early background derived from the integral of 0.8‐4.8 s was used for the De 
calculation, in order to isolate a signal that is dominated by the fast component (Ballarini et 
al.,  2007).  There  are  a  number  of  internal  checks  which  can  be made  on  each  aliquot 
measured using SAR protocol, such as the recuperation and recycling ratio. The recuperation 
has been suggested not to exceed 5% and the recycling ratio should be within 10% of unity 
(Murray and Wintle, 2000).   Due  to  the high uncertainty  in  the  recycling  ratio  for samples 
with  low OSL sensitivity, we  lowered the rejection criteria  for recycling ratios  from 10%  to 
15% of unity for all samples. 
In order to select a suitable thermal treatment  for the SAR protocol, a set of routine tests 
(i.e.  preheat  plateau,  dose  recovery  and  thermal  transfer  tests)  were  applied  to  two 
representative samples (LUM‐2940 and LUM‐2944) prior to dating. For the preheat plateau 
test, a group of natural aliquots was measured with different preheat temperatures ranging 
from  160 °C  to  280 °C  at  20 °C  increments  with  a  cut‐heat  that  tracks  the  preheat 
temperature by  ‐20 °C,  following  the  suggestion of Roberts  (2006),  except  for  the  160  °C 
preheat where the same cut‐heat temperature was used. Dose recovery tests are considered 
to be essential for the applicability of any SAR protocol (Murray and Wintle, 2003). For the 
dose recovery test, natural aliquots were bleached using blue LED at room temperature for 
300 s,  followed  by  a  >5000 s  pause  to  allow  for  thermal  decay  of  any  phototransferred 
charge in the 110 °C TL trap and then were further bleached at room temperature for 300 s. 
A laboratory β‐dose, approximately equal to the natural De, was then given to the bleached 
aliquots  and measured  using  the  same  SAR  protocol  as  the  preheat  plateau  test.  Three 
aliquots  at  each  temperature  point  were  measured  for  the  preheat  plateau  and  dose 
recovery tests. Based on the results of these tests (see section 3.4), a preheat temperature of 
180 °C and a cut heat at 160 °C were selected. The dose recovery tests were then carried out 
for all samples under  this condition. Owing  to  the averaging effect by many grains on one 
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aliquot, the fine grain fraction is characterized by a low De scatter. Thus, precise De estimates 
are  possible with  a  small  number  of  aliquots.  Accordingly,  8‐20  aliquots  for  each  sample 
were employed for the De measurement. The average De with 1σ standard error was applied 
for the age calculation. 
5.4.3 Dose rate determination  
Dose rates of the samples were derived by converting the radionuclide concentrations using 
the conversion factors from Guérin et al. (2011). High‐resolution gamma spectrometry was 
applied  to determine  the  radionuclide  concentrations of U, Th  and K  in  the  samples. The 
samples were dried at 130 °C, homogenized,  filled  into 50 g air tight plastic containers and 
stored for at least one month to gain 226Ra−222Rn equilibrium condition before measurement 
(Murray et al., 1987). The beta attenuation factors of Mejdahl (1979) were applied for dose 
rate calculation. An a‐value of 0.04 ± 0.02 was adopted for fine grain quartz to allow for the 
lower  efficiency  of  alpha  radiation  according  to  Rees‐Jones  and  Tite  (1997).  Cosmic  ray 
contributions were considered using the equations of Prescott and Hutton  (1994). A water 
content of 5 ± 5% was assumed for the total dose rate calculation. As shown in Tab. 5‐1, the 
dose  rates  do  not  vary  significantly with  sampling  depth  and  between  the  different  sites 
except  sample  LUM‐2952 giving a  total dose  rate of 3.66 ± 0.2 Gy/ka, which  is  lower  than 
that of the other samples ranging from 4.09 ± 0.24 Gy/ka to 4.59 ± 0.27 Gy/ka. 
5.4.4 OSL characteristics 
Fig.  5‐4  shows  the OSL  decay  and  dose  response  curves  for  two  representative  samples 
(LUM‐2940 and LUM‐2944). Sample LUM‐2940 has  rather  low OSL  intensity with a natural 
signal is less than 200 counts/0.16 s. The OSL intensity of LUM‐2940 generated by a test dose 
of  17.4  Gy  (~100  counts/0.16 s)  is  significantly  lower  than  that  of  LUM‐2944  (~11.4×103 
counts/0.16 s) to the same size of given dose. This indicates that the quartz OSL sensitivity of 
LUM‐ 2940  is much  lower than LUM‐2944. Ten samples (LUM‐2935, LUM‐2936, LUM‐2940, 
LUM‐2942,  LUM‐2943,  LUM‐2949,  LUM‐2953,  LUM‐2955,  LUM‐2957  and  LUM‐2961) with 
low  sensitivity  (<1000 count/0.16 s  for  test dose) are marked with asterisks  (*)  in Tab.5‐1. 
Previous studies suggest that the lower OSL sensitivity of unheated quartz grains is probably 
related  to  a  short  sedimentation  history  of  the  particles  from  the  source  region  to 
depositional site (Li and Wintle, 1992; Preusser et al., 2006; Pietsch et al., 2008; Fitzsimmons 
et al., 2010). However, the variations of OSL sensitivity do not show any spatial and temporal 
pattern.  
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Fig. 5‐4: OSL decay  curves and dose−response  curves  for  sample  (a)  LUM‐2940 and  (b)  LUM‐2944. 
These two representative samples show different luminescence characteristics. 
The  results  of  the  preheat  plateau,  dose  recovery  and  thermal  transfer  tests  for  sample 
LUM‐2940 and LUM‐2944 are presented in Fig. 5‐5a and 5‐5b. For sample LUM‐2940 (Fig. 5‐
5a),  the mean  Des  showed  a wide  plateau  across  the whole  temperature  range  of  160‐
280 °C. The mean values of  the dose  recovery and  recycling  ratio are within 10% of unity 
except 220‐260°C. The thermal transfer test yield doses ranging between ‒0.2 ± 0.33 Gy and 
0.92 ± 0.43 Gy. We attributed these relatively high values to extremely low signal/noise ratio 
rather  than  thermal  transfer  itself.  The  recycling  ratios  rather  scatter  ranging  between 
0.95 ± 0.13  and  1.26 ± 0.06.  It  is  noted  that  the  OSL  intensity was  remarkably  increased 
when  the  preheat  temperature  is  above  220 °C.  The  high  preheat  temperature  caused 
significant sensitivity increase in the quartz OSL signal for this sample. The recuperation was 
less than 5% for the whole temperature range. For sample LUM‐2944 (Fig. 5‐5b), the Des are 
very sensitive to the temperature variation and no apparent De plateau was observed. The 
Des  decreased with  increasing  preheat  temperature  until  240 °C  and  thereafter  increased 
again up  to 280 °C. The dose  recovery  ratios show a similar  trend as  those of  the preheat 
plateau test. Most of the dose recovery ratios were <10% of unity except at 240 and 260 °C. 
The thermal transfer is always smaller than 0.05 Gy which is negligible. The recuperation was 
consistently  lower  than  1%  for  the  whole  temperature  range.  The  recycling  ratios  are 
generally above one but still within 15% of unity.  
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Fig. 5‐5: Equivalent dose, dose recovery ratio, thermal transfer and recycling ratios as a  function of 
preheat  temperature  for  sample  (a)  LUM‐2940  and  (b)  LUM‐2944,  respectively.  A  dashed  line  is 
drawn at 1 to highlight the ideal acceptance of unity for dose recovery ratio and recycling ratio. Each 
data point is the mean of three aliquots and 1s standard error was marked for the error ranges. 
Taking all  the  luminescence properties discussed above  into consideration,  such as  the De 
plateau versus preheat temperature, dose recovery ratio, sensitivity change, etc., a preheat 
of 180 °C for 10 s followed by a cut‐heat to 160 °C was selected for the measurement of all 
samples  in  this  study.  The measured dose  to  given dose  ratios  for  all  samples under  this 
condition are plotted  in a histogram  in Fig. 5‐6a. The dose  recovery  ratios  for most of  the 
samples fall within the 15% of unity, except three aliquots yielding values lower than 85% of 
unity. The recycling ratios of the De measurement for all samples are shown in Fig. 5‐6b.  
Fig. 5‐6: (a) Measured to given doses ratio for the dose recovery test on all samples using preheat of 
180 C for 10 s followed by a cut‐heat of 160 C. Four to six aliquots were used for the dose recovery 
test  per  sample.  (b)  Recycling  ratios  of  the  De measurement  for  all  samples.  The  aliquots whose 
recycling ratio fell out of the acceptance criteria (15% to the unity) have been rejected for the final De 
calculations. 
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5.4.5 Equivalent dose and OSL ages  
The equivalent doses and the ages are summarized  in Tab. 5‐1. The Des for all samples are 
ranging  between  15.5 ± 0.4 Gy  and  296 ± 13 Gy.  The  OSL  ages  are  consistent  with  the 
stratigraphic order for each section and vary between 3.6 ± 0.2 ka and 80.8 ± 5.8 ka. The OSL 
ages  against  the  sampling  depth  are  presented  in  Fig.  5‐3.  19 OSL  ages  from  all  sections 
except W2 correlate to the Holocene. Two samples below 1.5 m depth from E1 yielded ages 
of  43.1 ± 3.5 ka  (LUM‐2938)  and  29.8 ± 1.9 ka  (LUM‐2939).  The  lowermost  sample  (LUM‐
2948) from E4 was dated to be 12.5 ± 0.8 ka. LUM‐2952 from W2 sampled at 0.47 m depth 
has an age of 80.8 ± 5.8 ka.  
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Tab. 5‐1: Summary of radionuclide concentrations, dose rates, Des and OSL ages for all samples. 
Section  Elevation Sample Sampling depth  Uranium Thorium K Environmental  Cosmic dose  Total dose  No. of  De Age
 No.  (m, a.s.l.) ID (m) (ppm)  (ppm)  (%)   dose rate (Gy/ka)  rate (Gy/ka)  rate (Gy/ka)  aliquots1 (Gy)  (ka)
LUM‐2938 2 3.03±0.15 10.67±0.54 1.98±0.13 3.81±0.24 0.31±0.03 4.12±0.24 10 (10) 177.5±9.9 43.1±3.5
LUM‐2939 1.5 3.48±0.18 12.48±0.63 1.99±0.13 4.12±0.26 0.31±0.03 4.43±0.26 16 (13) 131.9±3.0 29.8±1.9
LUM‐2940* 0.9 3.32±0.17 11.84±0.60 1.97±0.12 3.99±0.25 0.32±0.03 4.31±0.25 13 (10) 39.8±1.4 9.2±0.6
LUM‐2941 0.5 3.39±0.17 11.67±0.59 2.03±0.13 4.05±0.25 0.32±0.03 4.37±0.26 10 (8) 27.5±1.0 6.3±0.4
LUM‐2942* 1 2.78±0.14 10.90±0.56 2.06±0.13 3.84±0.24 0.31±0.03 4.15±0.24 12 (11) 29.3±1.5 7.1±0.5
LUM‐2943* 0.7 3.19±0.16 11.39±0.58 2.14±0.13 4.08±0.25 0.31±0.03 4.39±0.25 12 (9) 23.9±0.8 5.4±0.4
E3 3030 LUM‐2944 0.75 3.56±0.18 12.37±0.63 2.06±0.12 4.20±0.26 0.39±0.04 4.59±0.27 11 (11) 33.5±0.3 7.3±0.4
LUM‐2948 2 3.16±0.05 11.42±0.10 1.93±0.03 3.87±0.22 0.36±0.04 4.22±0.23 16 (12) 52.7±1.7 12.5±0.8
LUM‐2949* 1.5 3.31±0.03 11.39±0.06 2.00±0.02 3.97±0.23 0.36±0.04 4.33±0.23 12 (10) 36.8±1.5 8.5±0.6
LUM‐2950 0.9 3.26±0.06 11.15±0.10 1.94±0.03 3.88±0.23 0.36±0.04 4.24±0.23 12 (12) 32.2±0.5 7.6±0.4
LUM‐2951 0.4 3.33±0.03 11.60±0.07 1.93±0.02 3.93±0.23 0.36±0.04 4.29±0.23 12 (12) 15.5±0.4 3.6±0.2
LUM‐2958 1.5 3.25±0.05 11.50±0.11 2.08±0.03 4.05±0.23 0.39±0.04 4.43±0.23 12 (12) 41.3±0.9 9.3±0.5
LUM‐2959 0.9 3.27±0.04 10.94±0.09 1.98±0.02 3.90±0.22 0.39±0.04 4.29±0.23 12 (12) 37.1±0.5 8.7±0.5
LUM‐2960 0.4 3.08±0.05 10.84±0.10 1.95±0.03 3.81±0.22 0.39±0.04 4.20±0.22 12 (12) 16.1±0.3 3.8±0.2
E6 2460 LUM‐2961* 1.1 3.33±0.05 11.15±0.10 1.98±0.03 3.94±0.23 0.34±0.03 4.28±0.23 12 (7) 35.1±2.1 8.2±0.7
LUM‐2955* 1.05 3.39±0.17 11.47±0.58 2.04±0.13 4.05±0.25 0.34±0.03 4.38±0.26 20 (14) 41.3±1.2 9.4±0.6
LUM‐2956 0.62 3.34±0.17 11.16±0.57 2.03±0.13 3.99±0.25 0.34±0.03 4.33±0.25 8 (8) 27.7±0.4 6.4±0.4
LUM‐2957* 0.35 3.04±0.15 11.46±0.58 1.97±0.13 3.87±0.25 0.34±0.03 4.21±0.25 8 (8) 17.8±0.5 4.2±0.3
W1 2360 LUM‐2935* 0.95 3.06±0.15 10.51±0.53 1.93±0.12 3.75±0.24 0.34±0.03 4.09±0.24 16 (15) 19.2±0.7 4.7±0.3
W2 2560 LUM‐2952 0.47 2.42±0.04 10.22±0.10 1.69±0.02 3.31±0.20 0.35±0.04 3.66±0.20 10 (10) 295.7±13.2 80.8±5.8
LUM‐2953* 0.5 2.96±0.15 10.51±0.54 1.88±0.12 3.67±0.24 0.41±0.04 4.08±0.24 10 (8) 29.8±1.2 7.3±0.5
LUM‐2954 0.3 3.18±0.16 10.72±0.55 1.89±0.12 3.77±0.24 0.41±0.04 4.18±0.25 12 (12) 15.6±0.3 3.7±0.2
W4 2160 LUM‐2936* 0.95 3.33±0.04 11.19±0.09 1.96±0.02 3.92±0.23 0.32±0.03 4.25±0.23 10 (9) 23.7±1.0 5.6±0.4
1 the number of aliquots which were measured and the number of aliquots (inside the brackets) which were used for the final ages calculation after rejection.
* low luminescence intensity
E4 2630
E1 2030
E2 2020
E5 3010
W3 3310
C1 2370
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5.5 Discussion  
5.5.1 Dose response curve at high dose range and potential age underestimation 
Dose response curves can be generally well fitted either with a  linear or a single saturation 
exponential  function.  However,  an  additional  linear  or  a  second  saturating  exponential 
component with  a  larger  saturation  dose,  has  been  often  observed  for  the  quartz  dose 
response curve at high dose  ranges  (e.g. Roberts and Duller; 2004; Lai, 2010; Timar et al., 
2010; Lowick et al., 2010a, 2010b; Schmidt et al., 2011; Timar‐Gabor et al., 2012; Chapot et 
al., 2012). Despite some studies reported good agreements between ages derived from the 
linear  growth part  and  independent  age  controls  (e.g. Murray  et  al.,  2008; Pawley  et  al., 
2008), the additional component in the high dose region has been considered not reliable in 
producing  accurate  equivalent  dose  estimates  and  resulting  in  age  underestimation.  By 
investigating the performance of the SAR protocol for fine quartz and polyminerals, Wang et 
al. (2006a) reported that fine‐grained quartz from the well‐known Luochuan site may able to 
provide  reliable  equivalent  doses  up  to  ~300 Gy.  Lu  et  al.  (2007)  presented  that  SAR  De 
values  begin  to  underestimate  the  sensitivity‐corrected  multiple‐aliquot  regenerative  De 
values from ~120 Gy. Buylaert et al. (2007, 2008) suggested that the application of the SAR‐
procedure to sand‐sized quartz extracted from Chinese loess should be restricted to samples 
not exceeding ~40‐50 ka with corresponding doses below ~120‐150 Gy. They demonstrated 
that older age estimates should probably be regarded only as minimum ages. More recently, 
by investigation of Romanian loess, Timar et al. (2010) reported that above 200 Gy, despite 
their  quartz  characteristics  apparently  meet  all  the  SAR  performance  criteria,  the  age 
underestimations  have  been  also  observed.    By  comparing  the  shape  of  natural  and 
laboratory  generated  dose  response  curves  for  quartz  OSL  signals  from  Chinese  Loess, 
Chapot et al. (2012) point out that the continued growth in the high dose range only occurs 
in  the  laboratory,  not  in  nature  and  suggested  that maximum  limit  of OSL  dating  at  the 
Luochuan section using the SAR protocol on quartz grains  is 150 Gy. So far, the underlying 
mechanisms of  the additional  linear growth which may  relate  to age underestimation  still 
remain controversial.  
In  our  study,  three  samples  (LUM‐2938,  LUM‐2939  and  LUM‐2952)  yielded  Des  above 
120 Gy,  reaching  the  critical  dose  range which  is  prone  to  underestimate  the  true  ages 
according to the previous studies. The performances of the SAR protocol for these samples, 
such  as  the  recycling  ratio,  recuperation  and  dose  recovery  test  generally meet  all  the 
criteria set. The dose response curve can be fitted better with a single saturating exponential 
plus  linear  function  than  a  single  saturating  exponential  function  (Fig.  5‐7),  especially  for 
sample  LUM‐2952  when  regenerative  doses  up  to  700  Gy  have  been  used. Wintle  and 
Murray  (2006)  suggested De<2D0  as  a  limit  for  reliable  age  estimates  and  the OSL  signal 
should be about 15 % below the saturation value obtained  in the  laboratory dose response 
curve.  The  2 D0  from  the  exponential  fitting  part  are  ~89  Gy,  ~108 Gy  and  ~286 Gy  for 
sample  LUM‐2939,  LUM‐2938  and  LUM‐2952,  respectively, which  are  all  lower  than  the 
corresponding  natural  Des.  This  indicates  that  the  natural  doses  of  these  samples  are 
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obtained  by  interpolating  on  a  region  of  the  dose  response where  the  first  exponential 
function  is already  in saturation,  i.e.  it derived  from an additional  linear component  in the 
high  dose  region, which might  cause  an  age  underestimation  according  to  the  previous 
studies.  Therefore, we  should  treat  these  ages  cautiously  for  any  further  interpretation, 
especially for sample LUM‐2952 which yielded an age of ~81 ka (De≈300 Gy). Further studies 
using feldspar infrared stimulated luminescence for these samples are currently conducted. 
 
Fig. 5‐7: Dose response curves fitted with both a single saturating exponential function (I= I0 (1‐exp [‐
(D)/D0])) and  the  sum of a  single  saturating exponential and  linear  function  (I=  I0  (1‐exp  [‐(D)/D0]) 
+kD)  for  one  representative  aliquot  of  sample  (a)  LUM‐2939,  (b)  LUM‐2938  and  (c)  LUM‐2952, 
respectively.  Blue  dashed  line:  a  single  saturating  exponential  function;  Red  solid  line:  a  single 
saturating exponential plus linear function. 
5.5.2 Timing of loess deposition in Qilian Shan and the adjacent area  
Continental  loess  deposits  provide  one  of  the  most  important  archives  of  climate 
fluctuations during the Quaternary. These  loess‐palaeosol sequences have been commonly 
correlated with  the alternating glacial/interglacial  climatic  changes  (Kukla, 1987; Rutter et 
al.,  1991;  Liu  and  Ding,  1993).  Previous  time‐scale  constructions  of  loess‐palaeosol 
sequences mainly  adopted  proxy‐based  indirect methods,  such  as magnetic  susceptibility 
and  grain‐size  spectra, which  allowed  the  investigation  of  the  loess  accumulation  on  the 
Chinese Loess Plateau throughout the last 2.4 Ma (e.g., Liu, 1985; Kukla, 1987; Kukla and An, 
1989), and possibly back to 22 Ma (Guo et al., 2002). In the last decade, OSL dating has been 
intensively applied to date Chinese loess which has been proved to be a powerful approach 
to provide reliable and direct numerical chronologies  for these  loess records  (e.g. Wang et 
al., 2006a; Stevens et al. 2006, 2007, 2008; Lu et al. 2007; Buylaert et al., 2007, 2008; Kang et 
al., 2013). The researches on the OSL dating of Chinese  loess have been mainly focused on 
the  loess‐palaeosol  sequences  from  the  Chinese  Loess  Plateau.  Recently, more OSL  ages 
have been reported concerning the loess accumulation outside the Chinese Loess Plateau in 
north‐western China (e.g. Stokes et al., 2003; Küster et al., 2006; Sun et al., 2007; Stauch et 
al., 2012; Chen et al., 2013; Pan et al., 2013; Lehmkuhl et al., 2014; Yang et al., 2014). Loess 
deposits  are  commonly  observed  but  unevenly  distributed  in  north‐western  China.  By 
reviewing  the  studies  of  aeolian  sediments  on  the  Tibetan  Plateau,  Stauch  et  al.  (2012) 
pointed out  that  the onset of  the  loess deposition was  restricted  to  the  latest Pleistocene 
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and/or early Holocene and  loess sediments which are older than the Last Glacial Maximum 
(LGM) have been presented only in few studies. Chen et al. (2013) examined loess sediments 
covering river banks and/or alluvial fans’ surfaces located at the junction between the region 
of Gansu and Qinghai Provinces, near to the old Aksay town. All the loess sediment in their 
study  are  restricted  to  ages  <8 ka  as  dated  by OSL.  Among  these  sites,  the Qilian  Shan, 
especially  the Hexi  Corridor  in  front  of Qilian  Shan,  plays  a  very  important  role  for  loess 
deposition in north‐western China owing to its crucial geographic location. It serves not only 
as a main pathway for the dust transport from the source area to the more open landscape 
of the western Chinese Loess plateau but also an important source region of the silt deposits 
on  the Chinese  Loess  Plateau  (Derbyshire  et  al.,  1998;  Sun,  2002b).  In  the  eastern Qilian 
Shan, the variations of proxies such as the grain size and magnetic susceptibility of the 230 m 
thick  loess‐palaeosol sequences are comparable with those from the Chinese Loess Plateau 
for  the  past  0.8 Ma  (Wu  et  al.,  2005).  The  loess  sediments  up  to  ~35 m  covering  river 
terraces in the eastern Qilian Shan have been OSL dated by Pan et al. (2013) to constrain the 
formation  ages  of  the  underlying  river  terraces.  The  onset  of  the  loess  accumulation  has 
been  determined with  different  ages  between  18  ka  and  76  ka  on  seven  river  terraces. 
However,  in  the  remote  central  and western Qilian  Shan,  the  thickness  of  loess  reduced 
significantly to only few meters (about 2 m  in the current study).  It  is also noteworthy that 
no  intercalated  palaeosol  layer  has  been  recognized  in  the  loess  sequences.  By  studying 
loess  deposits  on  a  series  of  river  terraces  at  a  site  located  ~20 km  SW  of  Zhangye  City, 
Stokes et  al.  (2003)  reported  the presence of Holocene  loess which has  yielded OSL  ages 
ranging from ca. 10 ka to the present. The two samples in their study collected from the river 
terrace sediment underlying the loess were dated to ~50 ka and ~34 ka, respectively, which 
demonstrated  a  hiatus  between  emplacement  of  the  alluvial  terrace  sediments  and  the 
Holocene  loess.  Küster  et  al.  (2006)  investigated  the  loess  sediment  in  another  two  river 
drainages further to the west called Shiyou He and Baiyong He, respectively. Non‐reworked 
loess with a  thickness of 0.4‐1.5 m overlay  the planar surfaces of  river  terraces. The sand‐
sized  quartz  OSL  dating  generated  a  series  of  loess  ages  ranging  from  11.7 ± 1.2  to 
4.1 ± 0.4 ka. Although the  loess ages  from Stokes et al.  (2003) have been considered to be 
underestimated  (Küster et al., 2006), both studies suggested that the  loess deposits  in the 
central  and western Qilian  Shan  are  restricted  to  the Holocene  and/or  latest Pleistocene. 
However, compared to the studies in eastern Qilian Shan as well as on the adjacent Chinese 
Loess  Plateau,  a  question  is  therefore  raised whether  older  loess  (>~13 ka)  exists  in  the 
central and western part of Qilian Shan. Our OSL ages show that the  loess  in the northern 
piedmont of central and western Qilian Shan accumulated in the phases from at least ~81 ka 
till  the  present  which  indicate  that  the  loess  sedimentation  occurred  during  both  the 
interglacial  (Holocene)  and  glacial period.  The  last  glacial  loess has been  sporadically  and 
episodically observed (in Section E1 and W2), which are located on alluvial fan terraces. No 
loess  from  the  global  LGM  period  was  found.  Since  ~9 ka,  the  loess  sediments  are 
widespread till present. The loess ages do not show clear spatial patterns along the SE−NW 
transect.  Unlike  in  the  eastern  Qilian  Shan  and  on  the  Chinese  Loess  Plateau,  post 
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depositional  pedogenesis  during  interglacial  period  (i.e.  Holocene)  was  not  observed 
indicated by the absence of intercalated palaeosol layers.  
The general prerequisites for loess formation include the availability of dust, a wind system 
for dust transport, favorable conditions (e.g. vegetation cover acting as a dust trap) for dust 
deposition and the post depositional conservation (e.g. Tsoar and Pye, 1987; Smalley, 1995; 
Pye,  1995;  Lehmkuhl,  1997;  Lehmkuhl  et  al.,  2000;  Sun,  2002b).  The Qilian  Shan  area  is 
strongly dominated by the East Asian Monsoon and the Westerlies. Loess deposition on the 
Chinese  Loess  Plateau  demonstrates  that  dust  has  been  transported  continuously  from 
northern China to the Chinese Loess Plateau during the entire Quaternary (Derbyshire, et al., 
1998). Stokes et al. (2003) deduced that the climate conditions during glacial time were too 
harsh to favor dust deposition and loess preservation. The tundra grassland vegetation was 
replaced by desert resulting  in  insufficient dust trap conditions  for the  loess accumulation. 
They  also  pointed  out  that  the  availability  of dust might  be  also  reduced  because  of  the 
presence of large terminal lakes to the north and north‐east of the Qilian Shan during marine 
isotope stage 3 (60‐25 ka), and less dust was available from the alluvial fans in the foothill of 
Qilian Shan during LGM. Küster et al. (2006) attributed the absence of pre‐Holocene loess to 
the  combination  of  low  temperatures  and  high  wind  speeds  which  prevented  the 
development of vegetation and resulted in dust bypassing the Qilian Shan through the Hexi 
Corridor.  However,  according  to  our  OSL  ages,  the  interpretations  and  deductions  from 
Stokes et al.  (2003) and Küster et al.  (2006) suggesting no pre‐Holocene  loess, have  to be 
questioned. The evidence  for  loess accumulation at  least  for  the  last ~81 ka demonstrates 
that environmental conditions (e.g. vegetation cover) in the central and western Qilian Shan 
should  have  enabled  loess  sedimentation  not  only  during  interglacial  time  (Holocene)  as 
previously thought but also during the glacial period. 
Loess  sediment  has  been  used  to  provide  a  minimum  age  control  for  the  underlying 
fluvial/alluvial terraces (e.g. Chen et al., 2013; Pan et al., 2013). On the contrary, the timing 
of  the  underlying  geomorphologic/geologic  feature  or  sediment  (such  as  fluvial  terraces) 
constrains the onset of loess deposition. This may result in apparent asynchronous onsets of 
loess  accumulation  in  comparison  of  different  sections.  For  example,  the  bases  of  loess 
overlying the alluvial terraces yield different ages of 9.3 ± 0.5 ka, 4.7 ± 0.3 ka and 5.6 ± 0.4 ka 
from section E5, W1 and W4, respectively. These ages, however, do not necessarily reflect 
the beginning of a period with suitable conditions  for dust trapping  (and subsequent  loess 
formation), but may represent the latest stabilization of the geomorphologic setting. In case 
of W1,  loess accumulation was possible after  the  river  incised  into  the alluvial  fan, which 
reduced runoff on the terrace plains and concentrated  in channels. Thus, runoff erosion of 
dust  deposition  on  terrace  surfaces was  reduced  and  allowed  constant  dust  preservation 
and loess formation. A similar phenomenon has been reported from the eastern Qilian Shan 
by Pan et al. (2013). In their study, the base of the loess from different terraces of the same 
river gave distinct OSL ages of 37.4 ± 4.7 ka (T2) and 71.0 ± 6.3 ka (T4) with a difference up to 
~34 ka. These  terraces have been considered  to be  formed during  the  incision of  the river 
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which was very likely triggered by the uplift of the Qilian Shan. The loess on the stream bed 
at the  junction region of Gansu and Qinghai Provinces also has multiple onset ages ranging 
between ~0.8 ka and ~7.4 ka, which has been attributed to the fault slip of Altyn Tagh Fault 
(Chen et al., 2013).  In these two studies, we can see that tectonic movements play crucial 
roles  in  the  formation  of  fluvial  terraces  and  consequently  constrain  the  overlying  loess 
accumulation.  The  discontinuity  of  the  pre‐Holocene  loess  sediments  in  the  central  and 
western Qilian Shan might be not only controlled by climate changes (e.g. vegetation cover, 
wind systems, etc),  as previously debated, but also affected by non‐climate factors such as 
tectonic  activities  in  terms  of  reshaping  the  topography  and  subsequently  changing  the 
geomorphology.  
 
5.6. Conclusions 
Due  to  the  scarcity  of  data,  the  understanding  of  the  loess  sedimentation  in  central  and 
western Qilian Shan area has been previously  restricted  to  the Holocene. By applying  the 
fine‐grained quartz OSL dating, 23  loess samples  from 11 sections have been dated  in  this 
study  in order to further  investigate the timing and processes of the  loess accumulation  in 
central  and western Qilian  Shan  area.  The OSL  ages  are  consistent with  the  stratigraphic 
order  for each section ranging between 3.6±0.2 ka and 80.8±5.8 ka  (minimum age), which 
remarkably extend  the chronology of  the  loess  in  the Qilian Shan area at  least  to  the  late 
Pleistocene. The Holocene loess is widespread along the northern piedmont of Qilian Shan. 
The  loess  sedimentation  has  been  determined  to  be  discontinuous  during  the  late 
Pleistocene. The favorable environmental conditions could have been available for the loess 
accumulation during some phase of the glacial period.  
 
5.7. Acknowledgements 
The authors would like to thank the Federal Ministry of Education and Research of Germany 
(BMBF)  for  funding  the  field  work  in  the  frame  of  the  project  “Supra‐regional  signal 
pathways and long‐time archives: Quaternary monsoon dynamics at the northern margin of 
the  Tibetan  Plateau”  (03G0814A)  as  part  of  the  CAME‐program.  DAAD  (Deutscher 
Akademischer Austauschdienst)  is thanked  for a PhD scholarship granted to Jingran Zhang. 
Gudrun Drewes, Sonja Riemenschneider, Sabine Mogwitz and Petra Posimowski (technicians 
of  LIAG‐Section  S3)  are  thanked  for  their  technical  help  during  the  preparation  and 
measurement of OSL  and  gamma  samples.  The ASTER GDEM data used  in  this  study  is  a 
product of METI and NASA. 
   
 81 
 
6. Unmixed loess grain size populations along the northern Qilian Shan 
(China) – Relationships between geomorphologic, sedimentologic and 
climatic controls 
 
Veit Nottebauma*, Georg Staucha, Kai Hartmannb, Jingran Zhangc, Frank Lehmkuhla 
a Department of Geography – RWTH Aachen University, Templergraben 5b, 52056 Aachen, Germany 
b Institute of Geographical Sciences – Free University of Berlin, Malteserstr. 74 – 100, 12249 Berlin, 
Germany 
cLeibniz Institute for Applied Geophysics (LIAG), Stilleweg 2, 30655 Hannover, Germany 
 
Published 2015 in Quaternary International 372, 151‐166 
 
6.1 Abstract 
Grain size analysis provides a useful tool  in reconstructing aeolian transport processes and 
allows  deductions  about  environmental  evolution.  However,  the  sedimentological 
mechanisms  driving  the  investigated  imprint  are  often  underrepresented  in  the 
interpretation  of  loess  sections  and  may  therefore  lead  to  erroneous  conclusions.  We 
present a  study  from  the north‐eastern margin of  the Tibetan Plateau  (Qilian Shan  / Hexi 
Corridor)  in which  11 mainly Holocene  loess  sections  (up  to  2.20 m  depth)  and  a  set  of 
surface samples were analysed for their grain size distribution. A three end‐member mixing 
model  yields  grain  size populations with modes of 63 µm, 33 µm,  and 9 µm,  respectively, 
representing the major contributing transport processes from different sources. These were 
identified in short‐term suspension and saltation from fluvial storages, low‐level suspension 
driven  by  dust  storms  and  high  level  suspension  from  distant  sources.  Sedimentology 
(supply, availability), site‐specific geomorphology (distance to potential sources) and climate 
conditions, such as effective moisture (controlling dust‐trapping vegetation covers), set up a 
complex system. Loess deposition and preservation depend on these steering factors. Large 
sediment  supply  from  the  last  glacial  cycle  became  available  for  deflation  during  early 
Holocene  moisture  optimum.  This  phase  is  represented  by  a  high  contribution  of  the 
coarsest grain size population in the late Glacial / early Holocene loess record when climate 
amelioration allowed the establishment of a dust‐trapping vegetation cover (comparable to 
OIS‐3  conditions).  The mid‐Holocene  loess  deposits  formed  under more  stable  landscape 
conditions,  represented  by  much  lower  contributions  from  local  sources.  Accordingly, 
relative contribution of far‐travelled dust was at its climax during the mid‐Holocene. The late 
Holocene exhibits a  relative  increase  in dust  storm contribution which  is  in accordance  to 
increasingly drier climatic conditions. Hence, this study suggests a thorough consideration of 
the different system components when  interpreting grain size records obtained  from  loess 
deposits. 
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6.2 Introduction 
Loess  and  loess‐like  sediments  are  widespread  in  central  and  eastern  Asia  (Liu,  1985; 
Lehmkuhl, 1997; Vandenberghe et al., 1997; Lu et al., 2004; Lehmkuhl et al., 2014; Smalley 
et  al.,  2014).  Their  formation  and  characteristics  are  the  result  of  a  complex  interplay 
between  sediment  properties  and  local  preconditions.  Sediment  properties  are  partly 
inherited  from  source materials,  e.g.  grain  size,  geochemical  / mineralogical  composition 
(e.g. Jahn et al., 2001; Prins et al., 2007; Feng et al., 2011; Guan et al., 2013b; Vandenberghe, 
2013).  Important  local preconditions comprise surface and topographic properties, e.g. the 
geomorphologic  setting,  vegetation  cover  and  surface  roughness on  various  spatial  scales 
(Mason et al., 1999; Hugenholtz and Wolfe, 2010, Stauch et al., 2012; 2014; Nottebaum et 
al., 2014) and wind conditions (e.g. Pye, 1995; Lu et al., 2000; Sun et al., 2003; Kimura et al., 
2009).  Additionally,  post‐depositional  processes,  such  as  pedogenesis,  loessification  and 
reworking, need  to  be  considered  in  the  interpretation  (Kemp,  2001;  Crouvi  et  al.,  2009; 
Smalley  and Marković,  2014).  Since  these  aeolian  system  components  are  influenced  by 
climatic  factors,  loess  deposits  are  a  frequently  used  archive  for  palaeoenvironmental 
reconstruction  (Kukla,  1987;  An  et  al.,  1991;  Liu  and  Ding,  1998;  Vandenberghe  and 
Nugteren, 2001; Muhs and Bettis, 2003; Kohfeld and Harrison, 2003; Roe, 2009;  Lu et al., 
2011a;  Lehmkuhl  et  al.,  2014;  and  references  therein).  However,  a  comprehensive 
understanding  of  the  abovementioned  factors  controlling  the  composing  processes  is 
indispensable  for  a  proper  interpretation  of  these  proxies.  Recent  studies  provided 
substantial  advances  in  understanding  the  grain  size  distribution  of  loess  as  a mixture  of 
different  transport  populations  from  a  quantitative  perspective.  For  example,  statistical 
approaches  to  grain  size  data  were  applied,  such  as  end‐member  modelling  analyses 
(EMMA)  and  curve‐fitting  (Sun  et  al.,  2002;  Prins  et  al.,  2007;  Vriend  et  al.,  2011, 
Vandenberghe  et  al.,  2013).  However,  taking  this  knowledge  to  a  more  general 
understanding, in order to apply it for palaeoenvironmental reconstruction, is still underway 
and not completed.  In  this concern,  further studies  from a variety of sites are  required  to 
create  a  consistent  image  of  loess  accumulation  in  relation  to  geomorphologic  and 
sedimentologic  prerequisites  in  dust  source  and  deposition  areas  and  their  (palaeo‐) 
environmental conditions.  
The  Holocene  climatic  behaviour  on  the  intersection  of  the  Tibetan  Plateau  (TP),  north‐
western Chinese drylands and the Chinese Loess Plateau (CLP) is still under debate (An et al., 
2000; Chen  et  al.,  2003b;  Jiang  et  al.,  2013):  There  is  strong  evidence  for wet  conditions 
during the mid‐Holocene (Shi et al., 1993; Maher et al., 2003; Herzschuh et al., 2005; Dong et 
al., 2012; Wang et al., 2013; Lehmkuhl et al., 2014). A tendency towards dry climate during 
the mid‐Holocene is indicated by evidence from the desert regions of northern China (Chen 
et  al.,  2003b;  An  et  al.,  2006).  Chen  et  al.  (2008)  reported  an  early  Holocene moisture 
optimum in monsoonal Asia and, in contrast, a mid‐Holocene optimum for arid central Asia. 
Climatic modelling  of  precipitation  changes  in  the mid‐Holocene  showed  an  increase  in 
central northern China and a decrease in the CLP (Jiang et al., 2013). Specifically, the north‐
eastern margin of the TP (i.e. Qilian Shan) shows up to be a transitional area between wetter 
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and  drier  conditions,  even  from  a  temporal  perspective,  e.g.,  mid‐Holocene  moisture 
variability (Jiang et al., 2013). 
The study area represents the transition zone of three important regions of the central Asian 
climate system: The TP in the South, north‐western Chinese deserts and central Asian loess 
regions  in the north / north‐west and the CLP  in the south‐east. The area  is  located at the 
margin  of  the  East Asian  Summer Monsoon  (EASM)  and  is  additionally  influenced  by  the 
Westerlies and  the Winter Monsoon coming  from north‐western directions  (Derbyshire et 
al., 1998, Schettler et al., 2009; Li et al., 2012). Hence, on the one hand, the regional climate 
is supposed to react sensitively to changes in atmospheric circulation patterns (Wang et al., 
2002; Herzschuh, 2006). Therefore the research area may provide suitable preconditions to 
study property changes and their climatic and environmental controls in its loess record. On 
the  other  hand,  different  geomorphological  situations may  significantly  affect  grain  size 
compositions  (cf.  Stauch  et  al.,  2014;  Nottebaum  et  al.,  2014)  and  hence  prohibit 
comparisons between sections. Additionally, the  influence of the  ‘aeolian system sediment 
state’  (Kocurek  and  Lancaster,  1999)  is  affecting  the  sedimentary  record;  i.e.  supply  and 
availability  of  certain  grain  sizes  as  well  as  sufficient  transport  capacity  are  obvious 
preconditions. Therefore, both components’ variabilities (climatic and sedimentologic) must 
be considered in environmental reconstructions.  
Despite  its  location  close  to  the EASM margin,  loess  in  the western Qilian  Shan  and Hexi 
Corridor has only rarely been studied (Stokes et al., 2003; Küster et al., 2006; Schettler et al., 
2009), probably owing to its relatively low thickness of ~5 m at most. 
Previous studies have shown  loess deposition being  restricted  to  the Holocene, at  least  in 
the western and central part (Stokes et al., 2003; Küster et al., 2006). Older loess deposition 
was studied only further east in closer vicinity to the CLP (Wu et al., 2002; Guan et al., 2008; 
2013a; b).  
In this study, we use a set of 11 loess sections (see chapter 5) with a maximum thickness of 
2.2 m and an additional set of 39 surface samples to address the evolution of the Qilian Shan 
loess  record.  An  end‐member‐modelling  approach  is  applied  to  separate  loess  grain  size 
populations  in  order  to  enhance  the  understanding  of  the  spatial  distribution  of  these 
process‐related populations. The  results are used  to  investigate  timing of  loess deposition 
and  their  property  changes  as  an  indicator  of  sedimentological  and  potentially 
palaeoclimatic  variability.  Therefore,  the main  focus of  this paper  lies on  the  relationship 
between geomorphological / sedimentological preconditions and environmental controls on 
loess accumulation. 
Eventually,  the  following  research questions will serve as guidelines  through  the paper: A) 
Which geomorphological and  sedimentological processes contribute  to  the  loess  record  in 
the Qilian Shan? B) Do these processes resemble previously published reconstructions from 
adjacent areas  (such as  the CLP) and which conclusions can be drawn about  loess sources 
and forming mechanisms? C) What  is the relationship between climatic conditions and the 
spatial and temporal sedimentological situation? 
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6.3 Study area 
The  study area  is  situated along  the northern  front of  the WNW‐ESE  trending Qilian Shan 
(chin: Shan = mountains), ranging from 37°–39.5°N and 97°–102°E.  It represents the north‐
eastern margin of  the TP  towards  its northern  foreland  (Hexi Corridor). Elevations decline 
from peaks of above 5500 m asl  in  the Qilian  Shan down  to about 1200 m asl  in  the Hexi 
Corridor (Fig. 6‐1). The Qilian Shan has been uplifted since Cretaceous times (Tapponnier et 
al., 1990; Meyer et al., 1998) and consists predominantly of metamorphic and sedimentary 
rocks, e.g. greenschists, sandstones and conglomerates (Bureau of Geology and Mineralogy 
Resources of Gansu Province, 1984).  
 
Fig. 6‐1: The study area along the northern margin of Qilian Shan mountain range including sampling 
sites. 
 
Climatic  conditions  are mainly  driven  by  the  contrasting wind  systems,  i.e.  high  altitude 
Westerlies,  the EASM and  the dry‐cold Winter Monsoon. The  latter  is responsible  for dust 
transport  from northerly areas  to  the  study area and  the CLP  (Liu 1985; Derbyshire et al., 
1998; Sun, 2004). Modern dust accumulation in the Hexi Corridor shows a strong correlation 
of mass accumulation with dust storm occurrence (Derbyshire et al., 1998; Ta et al., 2004). 
Dust  deposition  amounts  are  on  average  ~350 t / km2 / yr  in  the  city  of  Zhangye  (1986–
2000), but reached maximum values of even ~540 t / km2 / yr (Ta et al., 2004).  
Mean annual temperature is at ~8.2°C in the Hexi Corridor (Bourque and Mir, 2012) and 2–
4°C in the Qilian Shan (Li et al., 2012). As a consequence of the continental climate, the area 
experiences huge annual  temperature amplitudes  ranging  from <‐30°C  in winter  to almost 
40°C  in summer (Wang et al., 2002). Modern annual precipitation ranges from ~130 mm  in 
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Zhangye to <70 mm in north‐western Hexi Corridor’s Yumen (measuring period 1976‐2005), 
indicating a decreasing trend to north‐western directions. In addition, precipitation increases 
with altitude, reaching up to ~800 mm,  largely occurring during summer (Bourque and Mir, 
2012). Between >5500–3800 m asl, an altitudinal zone of glacial and periglacial processes  is 
apparent. A zone of loess accumulation is evident at 3800–2000 m asl. This zone crosses the 
distinct mountain  front  and  also  comprises  the  upper  parts  of  the  foreland  alluvial  fans. 
Lower areas exhibit alternating dune fields, oases and gravel gobi surfaces (Nottebaum et al., 
2014).  
Figure 2 provides  impressions of the predominant  landscape types  in the study area. Loess 
thickness rarely exceeds 2 m. An exception is represented by the area around the village of 
Sunan (Fig. 6‐1) which is drained by the Liyuan River (cf. Pan et al., 2010; Wang et al., 2014). 
The ~3000 m high Yumu Shan is situated north of the Qilian Shan and trending in the same 
ESE‐WSW direction (cf. Tapponnier et al., 1990; Hetzel et al., 2004b). It represents a natural 
barrier,  and  makes  the  area  a  sub‐basin  situated  on  the  Qilian  Shan  mountain  front. 
Topography of the Sunan area appears hummocky as  fluvially  incised  loess packages cover 
Tertiary sandstones and Quaternary alluvial fan and terrace deposits (Fig. 6‐2C).  
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Fig  6‐2:  A:  High mountain  environment  in  the Qilian  Shan,  slopes  are  loess‐covered  up  to  a  few 
decimeters; B: Northern declivity with a  loess mantle covering sandstones; C: close to Sunan village, 
hummocky  landscape of  several meters  thick  loess  covering Quaternary  fluvial deposits; D:  incised 
Quaternary foreland alluvial fans, loess cover is thinning out; E: Section site of E5 with view towards 
the  south;  undulating  loess  cover;  F:  Dipped  loess  layers  intercalated with  palaeosols  underlying 
fluvial deposits. 
 
6.4 Methods 
6.4.1 Field methods and sampling 
During  three  field  campaigns,  loess  sections  were  dug  in  hilltop  positions  or  in  natural 
outcrops  on  fluvial  terraces.  The  hilltop  locations were  chosen  in  order  to  avoid  strong 
reworking and hence  to acquire samples of primary aeolian origin. Samples were  taken  in 
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10‐cm‐intervals using a scraper after careful inspection of the surrounding geomorphological 
setting and sedimentary structures and features. 
 
6.4.2 Grain size analysis and end‐member modelling 
Samples  were  dried  for  24h  at  36°C  and  sieved  to  remove  >2000  µm  fraction.  After 
separating  each  sample  into  two  subsamples,  an  amount  of  0.2  to  0.5 g  of material was 
weighed and  filled  into plastic  tubes. Samples were  treated with HCl and H2O2  to  remove 
carbonates and organic matter (Konert and Vandenberghe, 1997). Na4O7P2 was added to the 
samples  for 24h and  samples were kept  in an overhead  shaker  for proper dispersion  (Pye 
and Blott 2004). A Beckmann and Coulter LS13320 LASER particle sizer was used to measure 
and  calculate  the  frequency  distribution  of  particle  diameters,  providing  116  grain  size 
classes from 0.04–2000 µm on a logarithmic scale. Every subsample was measured twice for 
90  s. Accordingly,  four measurements of each  sample were  conducted. After  checking  for 
appropriate particle concentration during measurements  (Buurman et al., 1997),  i.e.,  total 
and PIDS (Polarisation Intensity Differential of Scattered Light) concentration ~10 % and ~50 
%, respectively, frequency distribution was calculated using the MIE theoretic optical model 
(ISO 13320‐1, 1999). The  latter  requires knowledge of  the optical properties of  contained 
minerals  and  the  suspending  fluid  such  as  the  refractive  index  (RI)  and  the  absorption 
coefficient  (AC).  Özer  et  al.  (2010)  suggested  RIwater,  RIsample  and  AC  values  for  quartz‐
dominated samples of 1.33, 1.55 and 0.1, respectively. These values were used here for the 
calculation  of  the  grain  size  distribution  (GSD).  Properly  measured  subsamples  were 
averaged afterwards to acquire a representative GSD. 
Recent  multivariate  statistical  approaches  yielded  advances  concerning  process‐related 
interpretation of grain size data  (Prins et al., 2007; 2009; Vriend et al., 2011, Dietze et al., 
2012; IJmker et al., 2012; for review: Vandenberghe, 2013). EMMA allows the reconstruction 
of  a  limited  number  of  process‐related  populations  (end members,  EM)  in  a  grain  size 
dataset. Fundamentals on the method are given in Weltje (1997) and Weltje and Prins (2003; 
2007). These were further developed by Dietze et al. (2012). Recent progress and the online 
accessible  R‐script  were  given  in  Dietze  and  Dietze  (2013)  (“EMMAgeo”;  http://CRAN.R‐
project.org/package=EMMAgeo).  The  dataset  consists  of  the  sampled  loess  sections  (n  = 
135) and was extended by additional  loess  surface  samples  (n = 39)  from  less  than 0.4 m 
below the surface, representing a wide range of geomorphological positions. This  improves 
the  reliability  of  EMMA  interpretation  as  it  reveals  geomorphologic  and  sedimentologic 
conditions  (which vary  from site  to site) controlling  the respective EM proportions.  In  that 
case, it is assumed EM proportions shift according to the proportional change of contributing 
transport processes. Hence, the role of the geomorphological setting which affects grain size 
properties of aeolian sediments is considered (cf. Nottebaum et al., 2014).   
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6.5 Results 
6.5.1 Sections 
The sampling sites are allocated to three subdivisions of the study area: The western part is 
represented by  three  sections  (W1–W3). The  central  subdivision hosts  section C1 and  the 
eastern  subdivision  is  represented by  seven  sections  (E1–E7). The  altitudinal  range of  the 
sampling sites is ~1300 m (~2000–3300 m asl) and includes sections on foreland alluvial fans 
as well as loess sections in the mountainous terrain of the Qilian Shan. A short summary of 
the  sections’  general  data  is  given  in  Tab.  1.  The  chronology  of  these  sections  has  been 
established by optically stimulated  luminescence  (OSL) dating  technique using  fine‐grained 
quartz.  The  OSL  ages  of  22  samples  from  10  sections  range  between  3.6 ± 0.2 ka  to 
80.8 ± 5.8 ka. Most of  the  loess deposits  are  restricted  to  the Holocene,  except  for  three 
samples  from  sections  E1  and  W2  which  are  dated  to  be  older  than  the  late  Glacial–
Holocene transition (Fig. 6‐3). By evaluating the performance of the OSL signals, such as the 
recycling  ratio,  the  recuperation  and  the  dose  recovery  ratio,  the  OSL  ages  have  been 
considered  reliable except  the oldest age  from  section W2  (80.8 ± 5.8 ka) which might be 
underestimated (Zhang et al., subm., this issue).  
 
Tab. 6‐1: General information on studied loess sections. 
Section W1  represents  a  1.1 m  thick  loess  cover  on  a  ~2.5 m wall  of  a  braided  channel 
network cut into a foreland alluvial fan (~2360 m asl). It overlies fluvial gravel and consists of 
homogenous yellowish loess. The basal sample exhibits reworking by its minor proportion of 
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medium  and  coarse  sand;  however,  macroscopically  visible  signs  of  fluvial  action  (e.g. 
horizontal layering, pebbles) are missing. An OSL sample was taken in 0.95 m depth, yielding 
an age of 4.7 ± 0.3 ka.  
Section W2 is located on the highest terrace at the true right side of Shiyou River (cf. Küster 
et al., 2006) at ~2560 m asl and ~150 m above  the recent valley bottom. From 1.0–0.79 m 
depth  it  consists  of  reddish  to  light  brownish  loess  with  a  grain  size mode  of  ~35  µm, 
overlain by a slightly reworked part  (0.79–0.6 m), showing some oxidation stains. Between 
0.6 m–0.05 m primary loess is coarser (modal values ~60 µm) and of a slightly reddish colour. 
The  section  is  capped  by  solidified  reddish  sands,  pebbles  and  cobbles. OSL  from  0.47 m 
dates to 80.8 ± 5.8 ka. 
Section W3 shows a 0.65 m thick loess cover on the northern declivity of the Qilian Shan in 
~3313 m  asl.  It  is  located  in  a  hilltop  position  on  a  ~30 m  high  remnant  of  a  fluvially 
degraded,  inclined  surface.  The  yellowish  to  brownish  silt‐dominated  loess  overlies 
weathered bedrock. OSL dating from 0.5 and 0.3 m yield ages of 7.3 ± 0.5 ka and 3.7 ± 0.2 ka, 
respectively.  
The 1.6 m thick section C1 is situated in a hilltop position (~2374 m asl) on the slip‐off slope 
of a steeply incised valley. A 1.18 m thick loess package covers weathering debris of granitic 
composition mixed with loess. The overlying primary loess is of yellowish colour and shows a 
slight  fining‐upward trend. From 0.75–0.32 m  loess  is slightly solidified. Three OSL samples 
(1.05 m; 0.62 m; 0.35 m) yield ages of 9.4 ± 0.6 ka, 6.4 ± 0.4 ka and 4.2 ± 0.3 ka, respectively. 
Section E1  is  a 2.0 m deep  loess  section  located  in  a hilltop position on  the  terrace edge 
along an ephemeral gravel bed tributary of Liyuan River (~2048 m asl). Loess is of yellowish 
colour, showing no signs of reworking. The grain size is fining upward, changing from sandy 
loess  (mode  ~60  µm)  to  rather  silty  loess  (mode  ~35 µm)  in  ~0.6 m  depth  (Fig.  6‐4).  At 
around  1.0 m  depth  some  oxidation  stains were  noted.  Four OSL  samples  (2.0 m;  1.5 m; 
0.9 m;  0.5 m)  exhibited  ages  of  43.1 ± 3.5 ka,  29.8 ± 1.9 ka,  9.2 ± 0.6,  and  6.3 ± 0.3 ka, 
respectively. 
Section E2 represents a 1 m thick loess section ~160 m to the north‐west from E1 in a hilltop 
position  at  ~2012 m  asl.  Ca.  2.5 m  below  the  section’s  base,  fluvial  gravels  underlie  the 
sampled  loess  layer.  The  gravels  were  incised  by  an  immediately  adjacent  ephemeral 
tributary of Liyuan River. Loess is of homogenous silt‐dominated character and the basal part 
(1–0.6 m) shows a minor proportion of pebbles (<1 cm) and medium to coarse sand (Fig. 6‐4) 
which  indicate  reworking. OSL  samples  (1.0 m;  0.7 m)  yield  ages  of  7.1  ±  0.5 ka  and  5.4 
± 0.4 ka, respectively. 
Section  E3  is  a  0.95 m  thick  loess  section  in  a  hilltop  position  on  a  remnant  of  a  former 
plateau‐like surface (~3035 m asl). Loess is of brownish to yellowish colour and exhibited silt‐
dominated grain sizes (mode ~35 µm). An OSL sample (0.75 m) was dated to 7.3 ± 0.4 ka.  
Section E4  is also situated  in a hilltop position  (~2633 m asl)  in a  loess package overlying a 
terrace of a Liyuan River gravel bed tributary, ~500 m from the recent river bed. It  is 2.2 m 
thick and consists of yellowish primary loess with a slight fining upward trend (Fig. 6‐4). From 
1.0 m  to  0.7 m  depth,  loess  is  slightly  solidified.  Four  OSL  samples  (2.1 m;  1.5 m;  0.9 m; 
0.4 m) yield ages of 12.5 ± 0.8 ka, 8.5 ± 0.6 ka, 7.6 ± 0.4 ka, and 3.6 ± 0.2 ka, respectively. 
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Section  E5  is  located  close  to  the water divide of  the  Liyuan River  catchment  in  a hilltop 
position  (~3014 m asl).  The  closest  fluvial  pathway  is  located  >2 km  to  the  west.  The 
lowermost part consists of weathering debris mixed with loess (1.9–1.7 m). From 1.7–1.1 m 
it  is  yellowish  to brownish  loess with modal  grain  size of  ~35 µm. However,  a  very  slight 
fining upward trend  is obvious. Single pebbles (<8 mm) uplifted by cryoturbation are found 
up to 1.55 m. OSL samples (1.5 m, 0.9 m, 0.4 m) resulted in ages of 9.3 ± 0.5 ka, 8.7 ± 0.5 ka, 
and 3.8 ± 0.2 ka, respectively. 
Section E6 represents a 1.4 m thick loess deposit in close vicinity to the mouth of a tributary 
valley  of  Liyuan  River.  It  is  situated  on  the  T3‐terrace  level  (~2460 m asl),  where  T0 
represents the modern river bed level (~2390 m asl). Remnants of younger terraces (T1, T2) 
are  intercalated. Loess  is generally of yellowish  to slightly brownish colour. The bottom of 
the  loess  layer was not  reached. An OSL  sample was  taken  in 1.1 m depth, dating  to 8.2 
± 0.7 ka.  
 
Fig. 6‐3: Sketches of analysed  sections; OSL  samples at  shown depths,  sedimentological  samples  in 
10 cm‐intervals; OSL‐dating details are given in chapter 5. 
 
Section  E7  is  located  at  ~2047 m  on  the  remnant  of  an  incised  tributary  fan  of  a  Liyuan 
River’s tributary. It is situated near the slope toe of the adjacent valley flank. The 0.8 m thick 
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section consists of reworked  loess material  in the  lower part, whereas the upper part  is of 
primary aeolian origin  (Fig. 6‐4). These  two units are  separated by a  thin gravel  layer  (~1‐
2 cm thick) and an organic‐rich band (~4 cm).  
6.5.2 Grain size data and end‐member modelling  
For  grain  size  analysis  and  end‐member modelling,  a  dataset  of  174  loess  samples  was 
selected from sections (n = 135) and the modern surface (<40 cm depth; n = 39). GSDs of the 
samples are  shown as a heatmap  in Fig. 6‐4. Modes  range around 30–80 µm  (comprising 
‘silty  loess’ and  ‘sandy  loess’; cf. Nottebaum et al., 2014). Slight  trends of higher  to  lower 
modal values from bottom to top can be observed among C1, E1, E4, E5 and E6. The basal 
part of C1  is  interpreted as  in‐situ weathered bedrock mixed with  loess by  cryoturbation. 
Reworked deposits  show a  secondary peak  in  the  sand  fractions  (>300µm), exemplified  in 
the basal parts of W1, E2,  in E7 and among some surface samples.  In order to model  loess 
composition as a mixture of a certain number of aeolian EMs, the analysis is restricted to the 
grain  sizes  <400 µm.  The  percentages  of  samples with  a  certain  proportion  of  >410  µm 
particles (i.e. >5%; >2%) are ~5% and ~8%, respectively. 
In order  to select  the most  representative EM‐model, beforehand,  the number of EMs  (q) 
needs to be chosen. Figure 5 shows the representation of mean modelled R2 over all grain 
size  classes  by  a  certain  number  of  EMs  (Prins  and  Weltje,  1999).  Striving  for  a  high 
coefficient of determination (R2) on the one hand, but keeping  interpretations as simple as 
possible on  the other hand,  suggests choosing a model with high R2 but a  low number of 
EMs. After considering Fig. 6‐5, an EM‐model with q = 3 was created, which explains almost 
98% of the total variance in the grain size dataset.  
According to Dietze et al. (2012) we applied a weight transformation after Miesch (1976) in 
order to avoid mathematical problems such as division by zeros and artificial extremes (due 
to the compositional data set constraints). Figure 6 shows the effect of different weighting 
percentiles of 1%‐6% and 15% on the EM‐distributions (loadings) for all three EM. Final EM‐
loadings  are  provided  in  Figure  7.  Based  on  the  criteria  of  tendency  to  uni‐modality  and 
minimum deviation to model means as well as capacity and most evenly distributed R2 (cf. 
Fig. 6‐8). Here, the model with a weight‐percentage of 2% (lw=0.02, dark blue line) appears 
as the optimal one. 
EM‐1  has  a  unimodal  distribution with  a mode  at  63 µm  in  the  coarse  silt  to  fine  sand 
fraction. It explains 31.8% of the total variance. EM2 is also unimodal and peaks at ~33 µm in 
the  coarse  silt  fraction.  It  loads  33.7%  of  the  total  variance.  EM‐3  shows  a  bimodal 
distribution with a broad major peak at 9 µm. It accounts for 34.5% of the total variance. 
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Fig. 6‐4: Heatmap showing GSDs of section and surface samples; respective section‐related bars are 
sorted top to bottom. Each section was sampled in 10‐cm‐intervals.  
 
Slight  indications  of  bimodality  among  EM1  and  EM3  are  considered  as  artefacts  of  the 
numeric  modelling  and  the  effect  of  such  constraint  datasets  (cf.  Dietze  et  al.  2012). 
However,  these  fractions  represent  only  small  proportions  of  the  entire  EM‐loadings 
distribution (EM1: ~6%; EM3: ~15%) Therefore, these minor modes (EM1: ~13 µm and EM3: 
~75 µm) are considered negligible in terms of their sedimentologic explanatory power. 
 
 
 93 
 
Fig. 6‐5: Screeplot of R2 against number of end‐members (q); justifying the choice of a an EM‐model 
with q = 3. 
 
 
Fig. 6‐6: Robustness test for different weighting limits (up to lw = 0.15) 
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Fig. 6‐7: Loadings of the three EMs; grain size mode EM1: 63 µm, EM2: 33 µm, EM3: 9 µm. 
 
Figure 6‐8 shows the correlation between the original GSDs and the  least square model of 
the selected three end members related to grain size classes plotted against the considered 
range. As expected, modes occur where EMs are  least overlapping.  Lows,  in  contrast, are 
present  in  those grain  size  fractions where EMs overlap, and on  the upper margin of  the 
grain size range (e.g. 30–40 µm; >200 µm). 
 
Fig. 6‐8: Coefficient of determination between original GSDs and EM‐model plotted against grain size 
classes; additionally, the three EMs are plotted, indicating that R2 decreases when EMs overlap. 
 
The explained variance for each sample is given in Fig. 6‐9. In total, 128 samples (i.e. ~74% of 
the dataset) exceed R2 values of 0.9. Exceptions are observed in sections W2, E7 and among 
surface samples  (R2 <0.8),  indicating a different constellation of processes. The normalized 
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stacked proportions (factor scores) of all three EMs are presented in Fig. 6‐10, showing high 
variability between and also within the sections.  
Fig. 6‐9: Coefficient of determination (R2) among each sample, sorted by sections. 
 
A consistent trend among EM proportions becomes obvious regarding the geomorphological 
position of  the sampling sites. Section E1 and E2 are  located close  to  the  lower margin of 
primary  loess distribution  (~2000 m asl; cf. Nottebaum et al., 2014). Additionally,  they are 
adjacent to fluvial sediment storages. They reveal comparably high values of EM1, at least in 
the basal parts, and  in general very  low proportions of EM3.  In contrast, sections  in higher 
altitudes (e.g. W3, E3, E5) exhibit extremely  lower EM1 contributions and,  in turn, strongly 
increased EM3 values. From the temporal perspective, a decrease of EM1 proportions in the 
course of the early Holocene becomes evident  (C1, E1‐E2, E4‐E6). On expense of EM1, the 
EM3  proportions  increase  during  the mid‐Holocene  and  reach  their  climax  at  ~5 ka.  EM2 
achieved its highest proportions during the early‐ to mid‐Holocene at ~9–7 ka (E1, E4‐E6). It 
decreases  on  expense  of  EM3  during  the mid‐Holocene  and  increases  again  during  late 
Holocene times (e.g. W1, C1, E3–E6).  
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Fig. 6‐10: Section‐related EM scores in combination with OSL ages. 
 
6.6 Discussion 
6.6.1 Implications of loess GSD end‐members  
In  recent  years,  studies  focused  on  unravelling  the  GSD  of  Chinese  loess  deposits  into 
different contributing populations (Sun et al., 2002; 2004; Sun, 2004; Vriend and Prins, 2005; 
Qin  et  al.,  2005;  Prins  et  al.,  2007;  2009;  Vriend  et  al.,  2011;  Vandenberghe,  2013).  The 
authors  intended  to  relate  loess  grain  size  populations  and  their  temporal  changes  to 
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different  dust  sources,  transport modes  and,  in  a  second  step,  to  palaeoenvironmental 
conditions  (a  comprehensive  overview  is  given  in  Vandenberghe,  2013).  The  “geological 
context”  (Prins  et  al.,  2007)  plays  a  crucial  role  in  genetic  interpretation  of  GSDs.  This 
problem  is tackled as EMMA takes a set of numerous GSDs  into account via the covariance 
structure of grain size classes.  
Applying the EMMA algorithm (EMMAgeo; Dietze and Dietze, 2013) to  loess sections along 
the northern Qilian Shan results  in an EM‐model consisting of three EMs. Comparing these 
to previously published results (Prins et al., 2007; Vriend et al., 2011; Vandenberghe, 2013, 
and references therein) shows a certain degree of congruence: Studies from the CLP and the 
north‐eastern TP result in two coarse silty to fine sandy EMs and one medium silty EM (see 
Tab. 6‐2). Our  results  (EM1‐3; modes: 63 µm; 33 µm; 9 µm,  respectively) exhibit  a  similar 
pattern, although  the mode of EM3  is  somewhat  finer. However,  its peak  is  rather broad, 
suggesting similarity to previously modelled medium silty EMs. Figure 11 shows a schematic 
approach  to visualize  the  sources of  the grain  size populations  related  to EM1  to EM3 as 
parts  of  the  spatially  coupled  geomorphological  and  sedimentological  situation  along  the 
northern margin  of  the Qilian  Shan. As  sand  sources  are  sparse  in  the  study  area  above 
1700 m  asl,  loess  is  the  only  indicator  for  a)  aeolian  activity  in  these  elevations  and, 
importantly, b) favourable conditions for preserving aeolian deposits. As mentioned before, 
the vegetation  covers are acknowledged as a  crucial precondition  for dust deposition and 
subsequent preservation (Pye and Tsoar, 1987; Lehmkuhl, 1997; Küster et al., 2006). In this 
regard the following chapters investigate the occurrence and sedimentologic implications of 
the grain size EMs. 
Tab. 6‐2: Collection of EM‐models from loess grain size data in China and interpretations from other 
studies respectively given below the EM’s modal values. 
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Fig. 6‐11:  Sources of grain  size populations  related  to  respective  EMs  from  the geomorphological‐
sedimentological perspective in the Qilian Shan and its northern foreland. Orange: loess distribution; 
grey:  bare  bedrock  areas;  yellow:  sand  dunes  in  Badain  Jaran  Desert  and  Hexi  Corridor;  EM1  – 
sourced in the foreland braided channels and alluvial fan surfaces; EM2 – sourced in dune fields and 
gravel gobi areas, transported by  low‐level dust storms; EM3 – far‐travelled dust  in high‐suspension 
clouds; western and northern sources. 
 
6.6.1.1 EM1 (coarse‐silty to fine sandy) 
EM1 exhibits a largely unimodal distribution peaking in the coarse silt to fine sand fraction at 
63 µm. Comparisons with previous studies show similar EMs in Vriend and Prins (2005) with 
53 µm, Prins  et  al.  (2007) with  63 µm or Vriend  et  al.  (2011) with  74 µm. Vandenberghe 
(2013) refers to it as ‘subgroup 1.b.1’. It contributes a minor proportion to the loess on the 
CLP.  In  the  above mentioned  EM‐models,  the  authors  interpret  EM1  as  originating  from 
proximal  sources,  deflated  during  dust  and  sand  storm  events  and  also  originating  from 
fluvial  deposits.  Furthermore,  it  has  been  shown  by  Nottebaum  et  al.  (2014)  using  the 
mU/fS‐ratio (5–11 µm / 48–70 µm) that the proportion of fine sand is increased compared to 
finer fractions in vicinity to braided river channels in foreland regions. In contrast, loess from 
regions  lacking  considerable  fine  sand  sources,  such  as  steep V‐shaped  valley  channels  in 
mountainous regions show increased mU/fS‐values. This supports the relevance of vicinity to 
fluvial  storages  for  the  fine  sand  fraction  in  loess  deposits  (Hugenholtz  and Wolfe,  2010; 
Smalley  et  al.,  2014).  In  case  of  an  EM1  dominance,  the  overall  loess  GSD  becomes 
comparably coarse (‘sandy’ loess: sand content >20% in Stauch et al., 2012; mode >50 µm in 
Nottebaum et al., 2014) and is a result of vicinity to fluvial transport pathways (Fig. 6‐11). In 
contrast,  the occurrence of  sandy  loess on  the CLP  is mainly  attributed  to  the  vicinity  to 
desert regions (Liu, 1985; Guan et al., 2013b).  
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6.6.1.2 EM2 (medium to coarse silt) 
EM2  represents medium  to  coarse  silt  fractions,  exhibiting  a  unimodal  distribution  and  a 
mode at 33 µm. It reflects the modal value of most of the  loess deposits  in the Qilian Shan 
(30–40 µm; Fig. 6‐3; Nottebaum et al., 2014). Although slightly finer, it is well comparable to 
previous findings from the CLP and the north‐eastern TP (Prins et al., 2007; 2009; Prins and 
Vriend, 2007). Vandenberghe (2013) considers it the dominant loess component on the CLP 
(‘subgroup  1.b.2’),  being  present  over  a wide  spatial  spread.  Its  genetic  interpretation  as 
dust fallout from  low‐suspension clouds  is additionally enhanced by modern dust transport 
measurements in the same size range by Sun et al. (2003). Hence, EM2 is attributed to dust 
fallout  events which  are  acknowledged being  the dominant dust  transporting mechanism 
contributing to loess deposits (Pye, 1995; Muhs and Bettis, 2003).  
Two  contrasting  source areas  can be  identified  in  the  foreland of  the Qilian  Shan  for  this 
EM2  (Fig. 6‐11). The glacio‐fluvial deposits of  the alluvial  fans and  the northern sand seas, 
exposed  lacustrine  deposits  and  the  gobi  surface  areas.  These  source  areas  are  closely 
adjacent  and  even  frequently  alternating  in  some  parts  (e.g.  central  and  eastern  Hexi 
Corridor).  During  the  main  dust  transporting  events  (here  represented  by  EM2),  both 
possible source areas of EM2 (fluvial/lacustrine and desert sources) are likely to be involved 
and may contribute a certain proportion  to  the  same deposit. During  southerly  transport, 
suspended particles get mixed and deposited on  the northern declivity of  the Qilian Shan. 
Further  research  on  recent  processes  aiming  for  medium  to  large  scale  dust  transport 
efficiency  from  aforementioned  sources  is  needed  in  order  to  evaluate  relative 
contributions. This would enhance  the understanding of  the complex  sequences  favouring 
loess formation (Wright, 2001, Stevens et al., 2013; Bullard, 2013, Smalley et al., 2014). 
The debate about “glacial” vs. “desert”  loess (Wright, 2001; Smalley et al., 2014)  leads to a 
sophisticated  unravelling  of  the  loess  pathways  and  distinction  into  different  sequence 
steps. However,  it  seems  inappropriate  for  the Qilian  Shan  loess deposits: The  traditional 
view of glacial grinding being the most  important contributor for silt‐sized particles  in  loess 
was somewhat repressed by experiments showing that other mechanical processes (e.g. salt 
weathering, aeolian abrasion) are capable of producing sufficient amounts of the respective 
size fractions in deserts (Wright, 2001). Smalley and Krinsley (1978), Stevens et al. (2013) and 
Smalley  et  al.  (2014)  corroborated  the  importance  of  intermittent  fluvial  transport  steps 
before aeolian deflation  into  loess deposits. However,  in case of  the Qilian Shan, different 
aforementioned  sources  are  likely  to  contribute  various  proportions  to  atmospheric  dust 
loadings. This  is a somewhat unsatisfying, but still a very  likely scenario. Therefore, further 
research on recent processes aiming for medium to large scale dust transport efficiency from 
different sources  is needed  in order to evaluate relative contributions. This would enhance 
the  understanding  of  the  complex  sequences  leading  to  loess  formation  (Wright,  2001, 
Stevens et al., 2013; Bullard, 2013, Smalley et al., 2014).  
 
6.6.1.3 EM3 (fine to medium silt) 
The EM3 exhibits a broad peak  in the medium silt range (9–20 µm). Accordingly, a medium 
silty EM was previously reported from the CLP in Prins et al. (2007), Prins and Vriend (2007), 
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Vriend et al. (2011) and from south‐eastern Europe (Bokhorst et al., 2011). Concerning the 
CLP,  the authors attribute  this population  to a background dust supply pattern present all 
over the CLP and being active throughout the entire year. This  is additionally confirmed by 
measurements of recent dust transport in Sun et al. (2003). As the possible travel distances 
of  aeolian  particles  increase  with  decreasing  grain  size  (Tsoar  and  Pye,  1987),  EM3  is 
representing  well‐mixed,  far‐travelled  dust  from  (potentially)  various  sources  (Prins  and 
Vriend,  2007;  Vandenberghe,  2013),  such  as  the  arid  regions  of  Inner Mongolia  and  the 
Taklamakan Desert (Xuan et al., 2000; Sun et al., 2001). However, the accumulation of far‐
travelled  dust  is  depending  on  local  wind  speeds  (Tsoar  and  Pye,  1987).  Vegetation  is 
considered  as  an  important  prerequisite  for  dust  accumulation  as  it  increases  surface 
roughness, in turn reduces wind speeds and hence acts as a dust trap (Tsoar and Pye, 1987; 
Lehmkuhl, 1997; Muhs and Bettis, 2003; Küster et al., 2006). In general, the accumulation of 
EM3  is  depending  on  the  supply  of  the  respective  size  fractions. Dust  supply was  higher 
during  glacial  times  compared  to  interglacials,  which  is  congruently  found  in  different 
archives, such as ice cores, marine sediments and loess deposits (Fisher, 1979; Mahowald et 
al., 1999; Lu and Sun, 2000; Fischer et al., 2007). However, this high dust supply fingerprint 
can  only  be  preserved  if  surface  properties,  such  as  the  vegetation  cover,  allow  dust 
accumulation.  Nottebaum  et  al.  (2014)  analysed  surface  samples  in  various 
geomorphological settings along the Qilian Shan. They reported that loess deposition in this 
area  is  restricted  to  altitudes  >2000  m  asl  which  nowadays  exhibit  at  least  steppe‐like 
vegetation cover. Lehmkuhl (1997) reported an annual minimum of 200 mm of precipitation 
for establishing a dust‐trapping vegetation cover along the 2000 m contour line in the Qilian 
Shan. Hence, a close connection between precipitation and  loess accumulation  is evident. 
Additionally, strong aeolian sand transport impedes the formation of loess deposits (Mason 
et  al.,  1999;  Sweeney  et  al.,  2005). Along  the northern Qilian  Shan mountain  front,  sand 
transport  is  reduced owing  to a  lack of sand sources. These sand sources are restricted  to 
altitudes below 1700 m asl  (Nottebaum et al., 2014), where, accordingly, no primary  loess 
deposits  are  preserved.  In  Küster  et  al.  (2006),  the  lack  of  loess  deposited  during  glacial 
times  in  the Qilian Shan has been explained by a  lack of a dust‐trapping vegetation cover 
when  harsher  climatic  conditions  dominated.  We  consider  EM3  being  congruent  with 
Vandenberghe’s  (2013)  ‘subgroup 1.c.1’  (mode: 16 – 22 µm),  although  the modal  value of 
EM3 is smaller (9 µm). However, since the peak is very broad and sustains its level of volume 
percentage up to 20 µm, we see a justifiable reason to treat EM3 similar.  
Vandenberghe  (2013)  states  ‘subgroup  1.c.1’  (≈EM3)  is  ubiquitous  in  Chinese  loess  and 
particularly dominant in interglacial loess deposits. Identifying the wind systems responsible 
for  EM3  distribution  helps  reconstructing  former  atmospheric  circulation  patterns  (e.g. 
Bokhorst et al., 2011). In this concern, other medium silty EMs modelled from Chinese loess 
were attributed to  long‐term suspension transport driven by high‐level Westerlies (Prins et 
al.,  2007;  Vriend  et  al.,  2011).  Zhang  et  al.  (1999)  attributed  this  population  explicitly  to 
“non‐dust‐storm  processes”,  but,  in  contrast  to  Vandenberghe  (2013;  and  references 
therein) who relate this population to the Westerly jet in high altitudes, Zhang et al. (1999) 
attribute  it  to north‐western  surface winds. Findings of Nottebaum et al.  (2014) based on 
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the mU/fS‐ratio  on  loess  deposits  along  an  altitudinal  transect  showed  that  an  increased 
proportion  of  fine  and  medium  silt  is  transported  in  higher  elevations  (>3000 m asl), 
supporting  Westerlies  as  an  important  contributor  of  this  population.  Conclusively,  the 
occurrence  of  EM3  indicates  the  relative  proportion  of  a  background  dust  supply  being 
“ubiquitous dust deposited under all conditions” (Zhang et al., 1999) and “nearly constant” 
(Vriend et al., 2011) throughout the year (Fig. 6‐11). Additionally, the presence of a steppe‐
like vegetation cover can be concluded. Vegetation increases surface roughness and leads to 
trapping  and  preservation  of  dust  deposits.  Furthermore,  it  reduces  active  aeolian  sand 
transport that would hamper loess formation (Mason et al., 1999). 
 
6.6.2 Temporal grain size variations in Qilian Shan loess  
 
6.6.2.1 Pre‐Holocene loess (>13 ka) 
Pre‐Holocene  loess was  found  in two sections  (W2, E1). Section W2 dates to the early  last 
glacial (80.8 ± 5.8 ka). However, as the luminescence signal might be near saturation (Zhang 
et  al.,  subm.,  this  issue)  a  detailed  interpretation  of  temporal  grain  size  variability  is  not 
properly possible. Hence, also comparisons to other loess sections spanning this time period, 
(e.g. Wu et al., 2002; Guan et al., 2010) from the eastern Qilian Shan, are refrained due to 
the low chronological control on W2.  
The basal part of  section E1 yields ages dating  to  the OIS‐3‐interstadial. Holocene  loess  is 
overlying the pre‐Holocene deposit with a thickness of 60 cm at most; however, without any 
macroscopic indication of a hiatus.  
The grain size record shows a dominance of EM1 (Fig. 6‐10). Its decrease on expense of EM2 
cannot be easily compared  to other  late Glacial  loess deposits because of  the  time gap of 
~20 ka between the two neighbouring ages. The pre‐Holocene part has a rather perturbed 
EM score appearance between 29.8 ± 1.9 ka and 9.8 ± 1.9 ka, accompanied by the highest 
proportion  of  EM1  among  this  section.  This might  be  an  indication  of  unstable  surface 
conditions,  probably  pointing  to  the  gap  representing  the  global  LGM  (25–18  ka)  in 
preserved  loess between  the OIS‐3  interstadial and  the Holocene. This  is  in accordance  to 
findings of Küster et al. (2006) who attributed a lack of dust deposition in full glacial times to 
the  absence  of  a  dust‐trapping  vegetation  cover.  Similar  findings  are  reported  from  the 
Tuxiangdao section on the north‐eastern TP which probably turned from a depositional area 
into a dust source area at the end of OIS 3 (Vriend et al., 2011), and from the north‐western 
CLP, where intercalated dune sand and loess deposits exhibit a sedimentation gap during the 
global LGM  (Long et al., 2012a). Kimura et al.  (2009)  investigated  the  relationship of wind 
speeds, vegetation cover, and  the susceptibility of a surface  to providing particles  for dust 
storms. They proofed a strong preserving effect of a denser vegetation cover on potential 
dust  storm  material  and  in  turn,  high  dust  storm  susceptibility  on  sparsely  vegetated 
surfaces (<18% coverage). This suggests that an unprotected surface supported deflation  in 
case of E1 during  the global LGM, as vegetation covers were  remarkably decreased under 
full  glacial  conditions  (e.g.  Herzschuh  et  al.,  2006).  Vriend  et  al.  (2011)  showed  two 
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“contrasting  dust  supply  patterns”  in  the  course  of  the  last  glacial‐interglacial  cycle:  A 
constant medium silty supply of dust particles and an episodic coarse silty to fine sandy dust 
supply. High EM1  contribution  is  characteristic  for glacial periods on  the north‐eastern TP 
and the CLP (Kohfeld and Harrison, 2003, Prins et al., 2007). The comparably high proportion 
of  EM1  in  Qilian  Shan  loess  indicates  higher  fine  sand  input  than  during  most  of  the 
Holocene.  However,  as  it  also  requires  trapping  and  preservation  by  vegetation,  this 
indicates slightly warmer and wetter climatic conditions during the OIS 3 compared to OIS 2 
– from which no  loess was preserved ‐ although dust supply was at  its climax compared to 
the  entire  late  Quaternary  (Kukla  and  An,  1989;  Nilson  and  Lehmkuhl,  2001; Muhs  and 
Bettis, 2003; Vriend et al., 2011). As the eastern subdivision is topographically protected by 
the northerly adjacent Yumu Shan (~3000 m), calmer wind conditions might have favoured 
preservation of OIS 3 loess during harsher OIS 2 in contrast to unprotected foreland regions.  
6.6.2.2 Late Glacial–early Holocene (13 – 7 ka) 
Commencing aeolian sediment activity after the Late Glacial–Holocene transition,  including 
loess  formation,  is an often observed phenomenon  in central Asia. Examples are  reported 
for the Qaidam Basin  (Yu and Lai, 2012), the Gonghe Basin  (Qiang et al., 2013), the north‐
western CLP  (Maher et al., 2003), the north‐eastern TP  (Stauch et al., 2012; 2014), central 
Mongolia  (Lehmkuhl  et  al.,  2011),  and  also  along  the northern Qilian  Shan  (Stokes  et  al., 
2003; Küster et al., 2006). Similar timing of initiated loess accumulation is presented here in 
the  sections  C1,  E1,  and  E4–E6.  A  common  feature  of  these  sections  is  a  relatively  high 
proportion of EM1 in comparison to younger layers.  
During  glacial  times,  physical  sediment  production  is  increased  as  a  consequence  of 
intensified  frost  weathering,  especially  in  mountain  regions.  This  is  evidenced  by  the 
enormous  sediment  amounts  in Quaternary  alluvial  fans  along  the Qilian  Shan mountain 
front (Stokes et al., 2003; Küster et al., 2006). As transport capacity (in this case fluvial) was 
not  sufficient  to  empty  these  storages  during  glacial  times  because  of  very  dry  climatic 
conditions, glacio‐fluvial material was  in a supplying state for the aeolian system (Vriend et 
al.,  2011)  and  subsequently  still  was  in  the  late‐glacial  and  early  Holocene.  Increased 
insolation during  the  late glacial and early Holocene  (Whitlock and Bartlein, 1997)  caused 
intensified monsoon precipitation  (An et al., 2000) and accordingly enhanced reworking of 
the glacial, glacio‐fluvial, and slope deposits. As  fluvial activity  is highly variable  in braided 
river channels (Lehmkuhl and Haselein, 2000), fluvial sediment storages are frequently made 
available  for deflation which  leads  to high proportions of  EM1  in  the  late  glacial  to early 
Holocene  loess deposits. Additionally,  in contrast  to alluvial  fan surfaces being sealed by a 
loess  cover,  as  it was  the  case during  the mid  and  late Holocene, bare  surfaces of  fluvial 
deposits may  serve  as  local  sand  sources.  These  are  likely  to  contribute  a  considerable 
proportion of EM1 during just initiated dust deposition.  
Moreover,  the  consideration of  certain  grain  size  supplies  suggests  that  aeolian  transport 
capacity is not the only controlling factor of a GSD’s coarse end. Previously, it was assumed 
that the coarse grain size component in loess is an indicator for higher wind speeds and, in 
terms of central Asia, for the intensity of the Winter Monsoon (e.g. Liu, 1985; Vandenberghe 
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et al., 1997; Lu et al., 1999). However, authors noted that the supplied grain size fractions of 
the immediate source material may distort this interpretation (Feng and Wang, 2006). This is 
supported by results presented here, particularly regarding the respective geomorphological 
frameworks of the sections: While E1 is located on the terrace edge of a gravel bed stream 
and  exhibits  high  EM1  proportions,  E4  is  located  in  an  intermediate  distance  to  fluvial 
sources (~500 m) with accordingly lower EM1 proportions. Section E5 is situated close to the 
water divide between the Liyuan River catchment and a minor one to the north‐west. The 
closest possible supplier of fluvially stored particles  is >2 km away and EM1  is only present 
around the onset of loess accumulation in the early Holocene. Thus, the temporal variability 
of Qilian  Shan  loess GSDs  indicates  that  a  varying  supply of  certain  grain  size  fractions  in 
fluvial  storages  (i.e.  EM1) may  have  a  profound  effect  on  GSDs.  Therefore,  a  thorough 
evaluation of the sediment state in respect of geomorphologic conditions in a given setting is 
indispensable for a correct palaeoenvironmental interpretation. 
Decreasing  proportions  of  EM1  are  observed  in  the  course  of  the  early  Holocene.  An 
exception is represented by C1, but a sudden drop at, assumingly, 7.5 ka provides a similar, 
but however, time‐lagged picture. The ongoing exploitation of amassed sediments from the 
glacial period led to a reduced material supply for EM1.  
Based on aforementioned observations, we conclude that the late glacial to early Holocene 
transition  was  a  time  of  high  aeolian  sediment  mobility  owing  to  high  local  sediment 
availability in fluvial storages and enhanced dust trapping due to denser vegetation covers in 
the  course  of  the  early  Holocene.  Moreover,  in  terms  of  loess  GSDs,  it  highlights  the 
importance  of  inherited  sediment  supply  that  becomes  increasingly  available  after  a 
changing of environmental conditions. 
In  contrast  to  loess  from  the  CLP,  Europe  and North America  being  rather  a  glacial  time 
phenomenon, the northern margin of the Qilian Shan exhibits loess preservation only under 
interglacial and  interstadial conditions  (i.e. Holocene, OIS 3). Furthermore, we can assume 
that material  supply  and  availability,  as well  as  aeolian  transport  capacity, was  sufficient 
under glacial conditions  (Nilson and Lehmkuhl, 2001; high mass accumulation rates on the 
north‐eastern TP: Vriend et al., 2011). However,  suitable conditions  for dust  trapping and 
preservation  were  not  achieved  in  the  study  area  before  the  late  Glacial  to  Holocene 
transition (cf. Stauch et al., 2012).  
 
6.6.2.3 Mid‐Holocene (7 – 4 ka) 
Climatic conditions during the mid‐Holocene on the  intersection of monsoonal central Asia 
and  the northern arid  regions have been a matter of debate during  the  last  two decades. 
Spatially  asynchronous  climatic  optima  can  be  observed  among  numerous  studies  from 
different archives (e.g. Shi et al., 1993; An et al., 2000; Chen et al., 2003b; Maher et al., 2003; 
An et al., 2006; Herzschuh, 2006; Herzschuh et al., 2006; Chen et al., 2008; Zhao et al., 2008; 
Jiang et al., 2013; Lehmkuhl et al., 2014; Li et al., 2014).  
Model  results of Holocene precipitation  variability  from  Jiang  et  al.  (2013)  show  that  the 
northern Qilian Shan represented a transition area between drier (i.e. northern deserts) and 
wetter regions (i.e. CLP, north‐eastern TP) in the mid Holocene.  
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Zhao  et  al.  (2009)  summarised  pollen  data  from  all  over  northern  China  to  reconstruct 
moisture  conditions  throughout  the  Holocene.  All  of  their  results  propose  a  Holocene 
moisture  optimum  at  ~8–7 ka.  This  is  supported  by Herzschuh  (2006),  separating  regions 
dominated by the  Indian Summer Monsoon, the EASM, and the Westerlies. Resultantly, all 
three moisture conveyors behaved largely similar throughout the Holocene on the published 
ordinal scale. Although a moisture optimum  is suggested  in the early to mid‐Holocene, the 
subsequent decrease  is only  very  slight  (still around  “moderately wet”; Herzschuh, 2006). 
Wang  et  al.  (2010)  reported  a moisture  optimum  lasting  even  until  4 ka.  Several  other 
studies  deliver  similar  reconstructions  confirming  the  early  to  mid‐Holocene  moisture 
optimum (e.g. Chen et al., 2008; Wang et al., 2013; Wang and Feng, 2013). 
Therefore, we see consistent evidence  for a very slight moisture decrease  in the course of 
the early‐ to mid‐Holocene for the northern margin of the central and western Qilian Shan.  
In spite of only slight moisture changes, a remarkable shift in the aeolian sediment record is 
evident:  Loess deposits  from  this  time  slice presented here  consistently  show  the highest 
proportions of EM3 compared to the early and late Holocene (Fig. 6‐10). A comparison with 
the EM score variability and even simple grain size statistics from adjacent areas on  longer 
time scales exhibits a close relationship between higher proportions of finer grain sizes and 
ameliorated  environmental  conditions  (Zhang  et  al.,  1999; Nugteren  et  al.,  2004;  Vriend, 
2007, cited in Vandenberghe, 2013; Vriend et al., 2011). Hence, it seems obvious to conclude 
slightly wetter and warmer conditions for the mid‐Holocene in the study area. However, this 
is  in  contrast  to  the  observations mentioned  above,  i.e.,  high  insolation  and  a moisture 
optimum in the early Holocene. Thus, the responsible sedimentary process regime leading to 
these  sedimentologic  signals  needs  thorough  reconsideration  (cf.  Vriend  et  al.,  2011), 
particularly in terms of the respective geomorphological situations of the sections (cf. Stauch 
et al., 2014).  
Since  EM3  represents  a  constant  background  dust  supply  (“non‐dust  storm  processes”; 
Zhang  et  al.,  1999)  of  fine  and medium  silt, Vriend  et  al.,  (2011)  interpret  the  grain  size 
record as a “dilution record”, being mainly driven by the variability of EM1 and EM2. This is 
further  supported by  remarkably  lower mass accumulation  rates during  interglacials when 
EM3 proportions are relatively enhanced (Prins et al., 2007; Vriend et al., 2011). Here, EM1 
contribution  is almost absent during the mid‐Holocene, while additionally EM2 proportions 
are  decreased,  consequently  leading  to  high  EM3  values.  This  suggests  a  low  supply  and 
availability of EM1 and EM2. In one of the major dust storm source areas (i.e. Gobi Desert of 
Inner Mongolia; Xuan et al., 2000), which  is  immediately  to  the north of  the Qilian  Shan, 
studies reported mid‐Holocene  lake highstands (Wünnemann et al., 1998; Herzschuh et al., 
2004, Hartmann and Wünnemann, 2009). These are likely to be responsible for a decrease in 
availability of sediments susceptible to dust storm entrainment (Nilson and Lehmkuhl, 2001). 
In general, this indicates a more stabilised overall landscape state during which the efficiency 
of rather short‐term aeolian transport pathways (EM1, EM2) is reduced, whereas in turn the 
constant EM3 supply gains  relative  importance. This state  is  in contrast  to  the  transitional 
situation  between  the  last  glacial  and  the  onset  of  the  Holocene,  when  the  aeolian 
sedimentary  system  was  still  under  the  strong  influence  of  high  sediment  supply  and 
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availability from glacial times. High supply and availability caused a capacity limitation, owing 
to the large amounts of theoretically available sediments (cf. Kocurek and Lancaster, 1999). 
This effect is consistently obvious among sections spanning this time slice (Fig. 6‐10; sections 
W3; C1; E3–E6). Importantly, as briefly mentioned before (see 5.2.2), the build‐up of a loess 
‘blanket’ covering (or better: sealing) the sources of EM1 (i.e. bare alluvial fan surfaces) since 
the  late  Glacial  and  early  Holocene  strongly  reduced  availability  of  material  for  local 
transport.  As  indicated  by  the OSL  dating  results,  a  loess  cover was  already widespread 
during the mid‐Holocene and hence had a strong sealing effect on the alluvial fan surfaces. 
Resultantly, only braided  river  channels  remain  as providers  for  fine  sandy particles  from 
fluvial storages (i.e. EM1).  
However,  in some sections  these characteristics are suppressed  (sections E1, E2) owing  to 
the  vicinity  to  recent  fluvial  storages,  having  a  high  impact  on  the  grain  size  record 
(Hugenholtz and Wolfe, 2010; Nottebaum et al., 2014). Conclusively, in comparison to early 
Holocene  times,  a more  stabilised  sedimentary  system was  established.  It  has  eventually 
outbalanced the time‐lagged reaction to high sediment supply  from a ~90 ka period under 
dominantly glacial conditions and a dramatic subsequent decrease in sediment availability.  
6.6.2.4 Late Holocene (<4 ka) 
In contrast to the vivid debate about mid‐Holocene environmental evolution, an increasingly 
drier late Holocene has been widely documented (Herzschuh et al., 2004; Herzschuh, 2006; 
Chen et al., 2008; Schettler et al., 2009, Stauch et al., 2012). This  trend  is nicely  reflected 
among the Qilian Shan loess grain size record which exhibits an increase in EM2 proportions 
among  late Holocene  layers. EM2 forms the main component  in Chinese  loess deposits (cf. 
Vandenberghe, 2013) and is attributed to dust storm processes in low suspension clouds. An 
increase in EM2 during the late Holocene happens mainly on expense of EM3 (sections W1, 
W3, C1, E3, E5, E6; cf. Fig. 6‐10). A synchronous  increase of EM1  (indicating stronger  local 
transport  from nearby sources)  is not evident, except  for weak occurrences  in W1, C1, E1, 
and E2. Hence,  this  is  in good agreement with  increasing aridity affecting  the sedimentary 
system:  As moisture  availability  is  the  controlling  factor  concerning  plant  growth  in  the 
northern  Qilian  Shan  (Chen  et  al.,  2011)  and,  particularly,  the  even  drier  foreland,  the 
vegetation cover was reduced under  increasingly arid conditions during  the  late Holocene. 
Hence, the amount of available material being prone to deflation during dust storm events is 
enhanced and allows a more efficient EM2  transport  into Qilian  Shan  loess deposits. This 
identifies  the  dust  storm  EM2,  at  least  for  the Qilian  Shan  loess  deposits,  not  only  as  a 
capacity‐limited feature (used to reconstruct intensity variations in the NW winter monsoon; 
e.g.  Lu  et  al.,  2000;  Fan  et  al.,  2006;  Sun  et  al.,  2008)  but  also  as  an  availability‐limited 
feature,  especially  for  silt‐sized  particles.  The  reason  for  this  may  be  the  extreme 
heterogeneity  of  the  study  area,  being  composed  of  both,  a  glacier‐influenced  high 
mountain  range but also of arid desert  regions. Such productive  sediment  supply and  the 
effect of a  time‐lagged emptying of  inherited sediment storages may suppress slight grain 
size variability caused by, for example, changes in annually averaged wind speed. Moreover, 
a nomadic human  impact, as evidenced  in the eastern TP by Schlütz and Lehmkuhl (2009), 
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may  have  contributed  to  decreased  vegetation  covers  by  overgrazing,  resulting  in  higher 
sediment availability. More productive dust transporting events originating  in the northern 
deserts,  crossing  the  Hexi  Corridor, may  thus  have  contributed  to  the  Qilian  Shan  loess 
deposits. 
 
6.7 Conclusion 
6.7.1 Which processes contribute to the loess record in the Qilian Shan?  
A  set  of  11 mainly Holocene  loess  sections  from  the  northern margin  of  the Qilian  Shan 
mountain range provided samples for a separation of  loess  into three process‐related end‐
members:  local saltation and short‐term suspension processes, mainly from fluvial storages 
(EM1);  short‐term  suspension  during  dust  storm  events  from  deserts  and  gravel  gobi 
surfaces  (EM2) and constant  long distance  transport  in high‐suspension clouds  (EM3). The 
origin of the EM1 population is identified in the fluvial storages of the northern Qilian Shan 
piedmont.  This  observation  illustrates  the  importance  of  a  thorough  consideration  of  the 
geomorphological setting when reconstructing the environment during loess formation. 
6.7.2 Do these processes resemble previously published reconstructions from adjacent areas 
(e.g. CLP) and which conclusions can be drawn about loess forming mechanisms?  
Resemblance  to  previously  modelled  EMs  is  evident  and  confirms  that  similar  process 
combinations are  involved  in  forming northern Chinese  loess deposits.  It  is confirmed  that 
loess originates  from various  sources which have probably been  stable  through  time, but, 
however, have varied  in  their  relative contribution. For  the Qilian Shan  loess deposits  the 
debate about “glacial” vs. “desert” loess is unsolvable as both sources have made significant 
contributions and even may have been interlinked. 
6.7.3  How  is  the  relationship  between  climatic  controls  and  the  spatial  and  temporal 
sedimentological situation?  
Temporal changes of EM scores have shown considerable Holocene variability. In contrast to 
traditional grain size parameters (e.g. mean, median, skewness), EM modelling is capable of 
revealing these variations by identifying process contributions in a quantitative way. The EM 
scores  from  the Qilian  Shan  loess  exhibit  a  dominant  glaciofluvial  source  during  the  late 
glacial to early Holocene transition. This is attributed to a high sediment supply from glacial 
times,  which  became  available  during  early  Holocene  climate  amelioration.  The 
development  of  a  vegetation  cover  in  that  time  played  a  major  role  in  trapping  and 
preserving loess deposits. Continuous exploitation of sediment storages amassed during the 
last Glacial led to a decrease in sediment supply during the early Holocene. Additionally, the 
build‐up  of  a  closed  loess  ‘blanket’  dramatically  reduced  the  sediment  availability  from 
alluvial fan sources. This  is reflected  in a rapid relative  increase of dust storm contributions 
during the mid‐Holocene on expense of contributions by local transport. Subsequently, EM2 
proportions exhibit a significant decrease, supporting less effective dust storm contributions 
during  the mid‐Holocene, maybe  resulting  from  a mid‐Holocene wet  period  in  the  dust 
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storm source regions of northern China. The late Holocene is marked by a slight increase in 
contribution  from  dust  storm  events.  This might  be  attributed  to  drier  conditions  and  a 
reduced  vegetation  cover,  enhancing  sediment  availability  for  dust  storm  transport 
processes.  
In  general,  this  study  emphasizes  the  importance  of  a  thorough  consideration  of 
geomorphological  preconditions  and  a  landscape’s  sedimentary  state  when  interpreting 
grain size variations in loess deposits. Furthermore, it illustrates that the formation of a loess 
deposit may  strongly be  influenced by  inherited  sediment  supply  after,  for example,  long 
periods under dominantly glacial conditions (~90 ka, referring to the  last glacial cycle). This 
impact  has  been  shown  to  be  influential  throughout  the  early  Holocene.  Importantly, 
climatic controls, such as moisture availability, play a major role in driving the characteristics 
of  loess deposition. However,  their  influences may not always be  interpreted  in  the  same 
way, since different sedimentary preconditions may lead to differing results. 
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7.1 Abstract 
Aeolian  deposits  are  frequently  used  for  palaeoenvironmental  change  studies.  Their 
formation depends on an array of requirements: the supply of material suitable for aeolian 
transport and  favorable  conditions of  sediment availability and wind  strength.  In order  to 
infer palaeoenvironmental information from aeolian sand deposits these factors need to be 
carefully evaluated. We present a study from northern Chinese Hexi Corridor, based on 11 
optically  stimulated  luminescence  (OSL)  dated  sediment  sections.  These  represent 
interchanging aeolian and alluvial deposition under gravel surfaces and aeolian sand in dune 
fields  interrupted  by  interdunal  flood  deposits.  Investigations  in  two  subareas  reveal 
contrasting geomorphologic and sedimentary histories:  (1) sediment deposition during  the 
Pleistocene‐Holocene transition (~12 ka) followed by deflation during the Holocene and (2) 
frequent sediment recycling revealed by a wide spectrum of ages throughout the Holocene. 
The  late glacial sediment pulse recorded  in the western Hexi Corridor  is attributed to high 
sediment  supply,  generated  by  efficient  (peri‐)glacial  sediment  production  during  glacial 
times  in  the  adjacent  Qilian  Shan  (<5700 m  asl)  and  a  moisture  increase  inducing  the 
reworking of those  (glacio‐)fluvial deposits during the Pleistocene‐Holocene transition. The 
absence of a powerful reworking agent preserved these late glacial deposits in the western 
Hexi  Corridor  in  contrast  to moister  eastern  parts  where  Holocene  sediment  reworking 
prevailed. 
Geomorphological and hydrological preconditions of the subareas are discussed and reveal 
the controlling influence of fluvial processes on sand supply for the aeolian system. While a 
perennial  drainage  is missing  in  the  drier western  part,  the Hei  River  drainage  is  fed  by 
higher  monsoonal  precipitation  in  the  central  Hexi  Corridor.  It  maintains  a  sediment 
recycling system and has ensured a sufficient sediment supply throughout the Holocene. The 
study  promotes  closer  consideration  of  the  fluvial  influence  on  aeolian  archives  in 
palaeoenvironmental studies from central Asian and other drylands. 
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7.2 Introduction 
North‐western  Chinese  deserts  host  numerous  studied  sedimentary  archives  (reviews 
provided by Chen et al., 2008; Yang and Scuderi, 2010; Yang et al., 2011; Lu et al., 2013). 
These were investigated in order to identify driving mechanisms of palaeoclimatic change as 
a result of the interplay between the East Asian Summer Monsoon (EASM), the Asian Winter 
Monsoon  (AWM), and Westerlies  (Pachur et al., 1995; Herzschuh et al., 2004; Yang et al., 
2004; Yu et al., 2006; Chen et al., 2008;  Long et al., 2010;  Li et al., 2014b). However,  the 
debate  about  late  Quaternary  climatic  variability  in  northern  Chinese  drylands  is  still  a 
matter of controversies (Lehmkuhl and Haselein, 2000; Yang et al., 2004; Chen et al., 2008; 
Yang and Scuderi, 2010; Lu et al., 2011a; Long and Shen, 2015).  
The Hexi Corridor is located on the intersection of three important air mass conveyors: high 
altitude Westerlies, EASM from the south‐eastern directions, and AWM from the north (An 
et  al., 2014a). A  review based on  lacustrine  and pollen  records  shows  a peak  in effective 
moisture in the early Holocene in monsoonal Asia (Herzschuh, 2006). In addition, a moisture 
optimum  is also  indicated  for more westerly‐dominated Arid Central Asia  (cf. Chen et al., 
2008)  during  the  mid‐Holocene.  Furthermore,  a  spatial  shift  of  climatic  optima  were 
reported throughout the early and mid‐Holocene (An et al., 2000, 2006).  
Further studies focused on geomorphological (beach walls, yardangs, inverted channels) and 
sedimentary records (applying grain size, mineralogy, geochemistry, magnetic susceptibility 
investigations) such as aeolian and lacustrine sediments (Chen et al., 2003b; Yu et al., 2006; 
Wünnemann et al. 2007; Hartmann and Wünnemann, 2009; Mason et al., 2009; Long et al., 
2010. 2012a; Wang et al., 2012, 2013a; Li et al., 2014b), but also  included palaeobiological 
investigations (e.g., Mischke et al., 2003; Herzschuh et al., 2004; Chen et al., 2006; Liu et al., 
2008; Wang and Feng, 2013; Ni et al., 2014).  
The numerous studies  from northern and north‐western Chinese drylands have provided a 
multitude of evidence  for palaeoenvironmental change. However,  inconsistencies between 
dating approaches (OSL; 14C) and the investigated sediment archives may still exist (cf. Long 
et  al.,  2011;  Long  and  Shen,  2015).  Hence,  as  Yang  and  Scuderi  (2010)  pointed  out: 
Understanding the age and triggering factors leading to Quaternary change in arid regions of 
China  and  Central  Asia  […]  is  a  particularly  challenging  task  due  to  uncertainties  in  both 
dating  and  interpretation  of  the  geomorphic  and  sedimentologic  evidence.  Thus, 
reconstructions  of  palaeoenvironmental  and  palaeoclimatic  conditions  from 
sedimentological data require a detailed understanding of depositional processes as part of 
the sedimentary system (Lu et al., 2011a, b; Dietze et al., 2012; IJmker et al., 2012; Stauch et 
al., 2012; Nottebaum et al., 2014), which are  controlled by geomorphologic,  climatic, and 
hydrologic factors. Therefore, considering regional and local boundary conditions for aeolian 
depositional areas are a central part of this study.  
Sediment  supply  and  availability might  have  profound  effects  on  aeolian  sedimentation 
(Kocurek and Lancaster, 1999; Stauch et al., 2012, 2014; Telfer and Hesse, 2013; Nottebaum 
et  al.,  2014;  Halfen  et  al.,  2015).  The  role  of  fluvial  activity  has  been  shown  to  be  an 
important factor for providing source material for aeolian transport (Langford, 1989; Clarke 
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and Rendell, 1998; Bullard and Livingstone, 2002; Field et al., 2009). Careful consideration of 
the  geomorphological  and  sedimentary  setting  of  sediment  records  is  therefore 
indispensable for the evaluation of the controlling factors of deposition and preservation. In 
combination with  field observation and sedimentological and chronological results, we will 
discuss  which  factors  favor  or  impede  supply,  deposition,  and  preservation  of  aeolian 
sediments. 
Up to now, only a few sedimentary studies were internationally reported about the western 
and central Hexi Corridor, mostly derived from lacustrine deposits among limited numbers of 
sections or drilling cores (Yu et al., 2006; Wang et al., 2012; 2013a). We provide a set of 11 
sediment  sections, dated with 22 OSL ages  from  the western and central Hexi Corridor  in 
northern China,  immediately adjacent  to  the north‐eastern margin of  the Tibetan Plateau. 
The study area is divided into two subareas exhibiting a different geomorphological setting: 
while  the western  subarea  is  dominated  by  rather  uniform  gravel  gobi  surfaces  and  only 
limited  active  dune  occurrence,  the  eastern  subarea  shows  heterogeneous  landscapes 
comprised of dune fields and sand sheets, lacustrine and alluvial deposits, and cropland. This 
distinction allows a geomorphologic and geochronological comparison of  these  two areas. 
Subsequently,  the  climatic  and  sedimentologic  controls  on  aeolian  transport  and 
accumulation  are  discussed  to  provide  an  enhanced  understanding  of  late  glacial  and 
Holocene  sedimentary  processes  around  the  spatial  margin  of  atmospheric  monsoonal 
influence. 
 
7.3 Study area 
The study area  is situated  in the western to central part of the Hexi Corridor (40°N, 96°E – 
38°N, 103°E), a semiarid to arid elongated foreland basin along the north‐eastern margin of 
the Tibetan Plateau in altitudes between 1200 to 2000 m asl (Fig. 7‐1). It forms the lowland 
connection between  the eastern edge of Kumtagh Desert  and  the north‐western Chinese 
Loess Plateau. The western part of the Hexi Corridor  is bound to the north by the Bei Shan 
rising up to about 2500 m (Fig. 7‐2A), while the central part is bordered by the Badain Jaran 
Desert to the north. The southern margin is formed by the Qilian Shan (<5700 m asl). Annual 
precipitation decreases from east to west, from ~130 mm  in Zhangye to <70 mm  in Yumen 
(measuring period 1976‐2005; Bourque and Mir, 2012). Approximately 89% of precipitation 
falls in the period of May to September (Wang et al., 2002). Mean annual air temperature is 
~8.2°C  in  the Hexi Corridor  (Bourque and Mir, 2012) with high  seasonal  contrasts. Winter 
temperatures are as low as ‐30°C, and temperatures in summer reach almost 40°C (Wang et 
al., 2002). 
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Fig. 7‐1: Overview of the study area, including sampling sites. 
 
The  Hexi  Corridor  was  affected  by  widespread  Quaternary  (glacio‐)fluvial  sediment 
accumulation  (Hetzel et al., 2004b; Küster et al., 2006),  resulting  in  several generations of 
alluvial  fans.  These  fans  are  partly  affected  by  tectonic  activity  (Hetzel  et  al.,  2002)  and 
subsequently dissected by fluvial incision. The landscape appearance is remarkably different 
in  the  western  part  compared  to  the  central  Hexi  Corridor:  while  the  west  is  mainly 
dominated by gravel gobi surfaces  (Fig. 7‐2B), accompanied by  rare sand sheets and dune 
fields in the surrounding of the Huahai palaeolake (Wang et al., 2012, 2013a) and a few  
migrating barchan dunes (Fig. 7‐2C), the central Hexi Corridor exhibits frequent alternation 
of alluvial and  lacustrine deposits,  several dune  fields,  sand  sheets, and widespread oases 
including  cropland  (Fig.  7‐2D‐F). Dune  ridges  dominantly  trend  SSW‐NNE.  The  ephemeral 
drainages of the western Hexi Corridor terminate close to the southern edge of the adjacent 
Bei Shan to the north which was the terminal basin hosting Huahai palaeolake, whereas the 
main  eastern  drainage  (Hei  River)  flows  farther  north  into  the  Ejina  basin,  feeding  the 
Juyanze palaeolake and Sogo Nur (Hartmann and Wünnemann, 2009). 
 
 
 
 112 
 
 
Fig. 7‐2:  (A) Bei Shan, eroded  low‐relief mountain range showing minor sand accumulations on  the 
slopes;  (B) gravel gobi surface  in north‐western Hexi Corridor;  (C) one of  few barchans crossing  the 
gravel  gobi  surface  in  north‐western  Hexi  Corridor;  (D)  alternating  sand  sheets,  dune  fields,  and 
agricultural  crop  land  in  the  Qilian  Shan  foreland,  central  Hexi  Corridor;  (E)  dune  field  and 
intercalated silt deposits south‐east of Zhangye; (F) sampling site of section B4, broad valley cut into 
reworked loess and lacustrine deposits. 
 
7.4 Methods 
7.4.1 Field methods 
Sampling  site  selection was  based  on  landscape  interpretation  using  satellite  images  and 
geomorphological observations in the field. Sections were dug into gravel gobi surfaces and 
underlying deposits,  in outcrops overlying river terraces, and  in dune  fields. Different units 
and  sedimentary  features were described and  sediment  samples  taken as  representatives 
for homogeneous units or  in 5‐ or 10‐ cm  intervals using a scraper. The OSL samples were 
obtained by hammering metal tubes  into the thoroughly cleaned section. After removal of 
tubes, the open ends were immediately closed with plastic caps and additional tape to avoid 
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light exposure and moisture loss. An additional sample of ~500 g was obtained for each OSL 
sample for dose rate and water content determination. 
 
7.4.2 OSL sample preparation and dating 
Under  safety  light  conditions,  sediment at each end of  the  tube was  scraped off  to avoid 
mixing of bleached and lightproof material. The lightproof material in the middle part of the 
tube was  processed with  the  routine  chemical  pretreatment,  including  10% HCl  and  30% 
H2O2  to  remove  carbonates  and  organic matter,  respectively.  Subsequently,  heavy  liquid 
density  separation was applied  to  separate quartz  from heavy minerals  (>2.75 g/cm3) and 
feldspars  (<2.62  g/cm3). Additionally, pure  coarse‐grained  (63‐90  /  90‐150 µm) quartz  (no 
significant  IRSL  signals)  was  extracted  using  HF  (40%)  etching  for  40  min  to  eliminate 
remaining feldspar contamination. 
The  OSL  measurements  were  conducted  using  a  Risø  TL/OSL‐DA‐20C/D  reader  (Bøtter‐
Jensen et al., 1999) fitted with blue‐green diodes (λ = 470 ± 30 nm; 40 mW cm‐2) and an IR 
laser diode  (~830 nm). The  luminescence signal was detected with a 7.5‐ mm U‐340  filter. 
Irradiation was carried out using a 90Sr/90Y beta source built into the reader. The OSL signals 
were derived  from  the  first 0.16 s of  stimulation and an early background  (0.16‐0.32 s)  to 
minimize the influence of slow and medium components (Cunningham and Wallinga, 2010).  
The  concentrations  of  uranium  (U),  thorium  (Th),  and  potassium  (K) were measured  via 
neutron activation analysis  (NAA). The  in situ water content  (mass of moisture / dry mass; 
Aitken, 1985) was determined by weighing  the  sample before and after drying. However, 
because  they are very  low and most of  them  smaller  than 1%,  it  likely does not  reflect a 
representative water content of the sediments during the burial period. Thus, the saturation 
water content of the samples was measured and 25% of the saturation water content was 
used for dose rate calculation. The absolute uncertainty on the water content was assumed 
to be ±7%. Using the revised dose rate conversion factors of Guérin et al. (2011) and water 
content  attenuation  factors  (Aitken,  1985),  the  elemental  concentrations were  converted 
into  effective dose  rates. Calculation of  the  cosmic dose  rate was based on Prescott  and 
Hutton (1994). A small internal dose rate contribution from U and Th of 0.030 ±0.015 Gy/ka 
was included for quartz (conservatively based on Mejdahl, 1987; Vandenberghe et al., 2008). 
A summary of the dosimetry data for all samples is listed in Table 7‐1. 
 
7.4.3 Grain size analysis 
After drying (36°C, 24 h) and sieving to <2000 µm, two aliquots of up to 5 g per sample were 
weighed  into  plastic  tubes.  Carbonates  and  organic matter were  removed  using HCl  and 
H2O2 (Konert and Vandenberghe, 1997). Samples were kept in an overhead shaker overnight 
after  adding  Na4O7P2  for  dispersion  (Pye  and  Blott,  2004).  Grain  size  frequency  was 
determined using a Beckmann and Coulter LS13320 LASER particle  sizer. For each aliquot, 
measurements were conducted twice for 90 s. After checking for proper obscuration values, 
grain size frequencies were calculated using Mie‐optical model (ISO 13320‐1, 1999; Buurman 
et al., 1997). Values from Özer et al. (2010) representing the refractive properties of quartz‐
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dominated sediments  (RIsample = 1.55), the surrounding  fluid  (water; RIwater = 1.33), and the 
absorption  coefficient  (AC  =  0.1)  were  applied  for  the  MIE‐model.  Subsequently, 
measurements of the single aliquots were averaged resulting  in a representative grain size 
distribution (GSD). 
 
7.5 Results 
7.5.1 Sections  
The sections are allocated to a western part A and an eastern part B. Subarea A hosts four 
sections, whereas seven sections were investigated in subarea B (Fig. 7‐1). Observations and 
laboratory results are summarized in the following sections (see Table 7‐1 for section details, 
OSL  depths,  and  ages).  Figure  7‐3  presents  sketches  of  all  sections  used  in  this  study, 
including sedimentological properties and OSL ages. 
Tab. 7‐1: Sections and OSL dating details. 
 
Sections A1 (Fig. 7‐4), A2, and A3 are closely adjacent and exhibit comparable sedimentary 
architecture (Fig. 7‐3A). Sections A1 and A2 (3.1 and 2.8 m deep, respectively) were exposed 
as part of yardang features towering over a gravel gobi surface. Section A3 was dug into the 
gravel gobi surface and underlying deposits (2.0 m depth). The three sections exhibit a gravel 
cover  on  top  (pebbles  <5 cm  in  diameter)  underlain  by  alternating  silty  and  sandy  units. 
Sandy deposits  in A1, A2, and A3 are well  sorted and yield mode values between 90 and 
220 µm. Silt‐dominated units have grain size modes of 5 to 35 µm.  
Section A4 (~3 m deep) was dug in the basal part of an ~8‐m‐high vegetated dune (Fig. 7‐4). 
The  dune  is  a  prominent  feature  in  an  undulating,  partly  vegetated  sand  sheet  near  the 
southern margin of the Bei Shan. The sand sheet covers the lowermost part of the piedmont 
of  the Bei  Shan  and  the distal  foreland plains derived  from  the Qilian  Shan  to  the  south. 
Beside  the  latter  fluvial  deposits,  the  Huahai  palaeolake  area  to  the  west  serves  as  a 
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Fig. 7‐3: (A): Section sketches of subarea A. Grain size information indicated via the modal class (fU – fine silt; mU – medium silt; cU – coarse silt; fS – fine sand 
mS – medium sand; cS – coarse sand; P – Pebbles).  
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Fig. 7‐3 continued: (B)Section sketches of subarea B. For legend see (A). (ages given in brackets are rather unreliable because of low luminescence signal). 
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sediment source for the sand sheet. A well‐sorted silty to fine sandy grain size composition 
(mode: 67 µm) represents the lowermost sample at 2.8 m depth. This is then superseded by 
a bimodal GSD showing a relative peak at ~130 µm and a modal value at ~620 µm (2.3 m). 
The upper part exhibits well‐sorted fine to medium sand (mode: ~130 µm).  
Section B1 is located ~3 km west of a N‐S trending dune field between the Hei River alluvial 
plain  and  the  bordering  Badain  Jaran  Desert.  The  dune  field  fades  into  a more  densely 
vegetated cropland area. However, scattered active dunes still occur and also represent the 
upper part  in the case of B1 (in total 4.8 m thick). Coarse sands and fine to medium sands 
(modes of >600 and <250 µm, respectively) lie in interbedded strata, represented by mostly 
bimodal GSDs. The lower part is also sand‐dominated, but shows a much better sorting than 
the  upper  unit  and  only  slight  indications  of  horizontal  bedding.  These  two  units  are 
separated by a slightly reddish, rather silty  layer  (silt content ~52%, with a mode at 7 µm) 
exhibiting horizontal fine bands.  
Sections B2 and B3  represent  two alluvial  terrace  features partly overlain by  recent dunes 
(Fig. 7‐3B). Active braided river channels as part of the Hei River watershed provide  fluvial 
sediment storages  (see also Fig. 7‐1) that serve as sand sources  from the aast. The alluvial 
material  is distinguished  from  the  surrounding dunes by  their  finer  grain  size  (silt  to  fine 
sand). While surrounding and underlying sands are loose, the rather silt‐dominated deposits 
are strongly cemented and hence much more resistant to wind entrainment. Section B2  is 
~1.4 m  thick and  represents a  remnant of an  alluvial  terrace,  today exposed  in a modern 
dune  slope,  ~5 m  higher  than  B3  (Fig.  7‐5A).  The  respective  dune  field  lies  east  of  an 
ephemeral braided to meandering river originating in the Qilian Shan and crossing the dune 
field. The alluvial  terraces represented by sections B2 and B3 were  likely deposited by  the 
Hei River  tributary during overbank discharge events  flooding  the dune  field.  It consists of 
homogeneous coarse silty to fine sandy material. It reveals bimodal GSDs with a peak in the 
silt  range and a peak  in  the  fine  to medium  sand  fraction  (Fig. 7‐5B). The  silt  component 
from bottom  to  top  increases relatively. Section B3  (~1 m  thick) represents  the  lowermost 
alluvial  terrace  in  this  interdunal depression. A well‐sorted unstratified  sand  (mode: 200–
270 µm; Fig. 7‐5C) is overlain by a 30‐cm‐thick platy, silty fine sand and on top another 30 cm 
of fine laminated silty alluvial deposit.  
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Fig.  7‐4:  Section  A1:  Yardang  in  western  Hexi  Corridor;  A4:  vegetated  dune  northern  margin  of 
western Hexi Corridor; B2, B3: alluvial  terraces  in  interdunal  areas,  central Hexi Corridor; B4: 6‐m 
terrace of lacustrine and reworked loess deposits, central Hexi Corridor; B6: aeolian sand and alluvial 
deposits in interdunal area near Zhangye. 
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Fig.7‐ 5: (A) Topographic situation of B2 and B3. (B, C) Respective grain size distributions. 
 
Section B4  is  located along a Hei River  tributary  (Fig. 7‐2E) around  the southern margin of 
Hexi Corridor’s dune field occurrences and close to the Qilian Shan mountain front (~40 km). 
The  section  represents  a  ~6‐m‐high  terrace  cut  into  silty  alluvial  deposits  by  the 
aforementioned  Hei  River  tributary  (Fig.  7‐4).  The  terrace  is  covered  by mobile  aeolian 
sands.  The  silt‐dominated  deposits  are  frequently  interrupted  by  thin  (~1 cm)  fine  sand 
layers. Additionally, a  loose, unstratified  fine  to medium  sand  layer  (20‐40 cm)  is  found  in 
~5 m depth and can be traced along the river terrace course for at least 100 m downstream. 
Sections B5 and B6 are  located  in a dune  field  (~70 km2) south‐east of the city of Zhangye 
(Fig. 7‐2F). The geomorphological situation resembles one of sections B2 and B3 as alluvial 
terrace  features  are  partly  exposed  in  a  surrounding  dune  field.  Section  B5  (~2 m  thick) 
consists of an underlying, well‐sorted medium sand, which is covered by strongly cemented, 
stillwater deposits (and intermittent sand layers of a few centimeters in thickness).  
The same sedimentological situation is present in B6 (~1.2 m thick; Fig. 7‐4) – however, in a 
~3‐m  lower  position.  In  the  case  of  B5,  grain  size modes  of  underlying  sands  are  in  the 
medium  sand  fraction  (250 – 300 µm) and even  slightly  coarser  in  the  case of B6  (modes 
reaching ~350 µm). Overlying alluvial deposits show fine silty to coarse silty modes in B5 and 
B6.  The  latter one  is, however,  slightly different  from B5,  as  the upper part of B6  shows 
frequent interbedding of notable thin sand layers of 1 – 2 cm thickness.  
Section  B7  is  located  on  the  eastern  margin  of  the  N‐S  trending  dune  field  corridor 
mentioned concerning B1. It connects the Hexi Corridor with the southern margin of Badain 
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Jaran Desert. To the south agricultural land spreads for ~10 km down to the Hei River alluvial 
plain.  Section  B7  is  2.9 m  thick  and  consists  of  interbedded  horizontal  silty  and medium 
sandy  layers  in  its bottom part (2.9 – 2.1 m). These are overlain by silt‐dominated deposits 
(grain size modes 5 – 30 µm) that are rarely  interrupted by notable sand  layers. The top  is 
formed by active aeolian sand ripples  in the upper 15 cm. Their GSD  is bimodal with peaks 
around 250 and 825 µm.  
 
7.5.2 Dating results 
The  equivalent  doses  (De)  were  determined  using  the  single  aliquot  regeneration  (SAR) 
protocol  (Murray  and  Wintle,  2003).  Dose  response  curves  were  fitted  using  a  single 
exponential  function  using  Analyst  (version  4.12).  Typical  dose  response  curves  and  OSL 
decay curves (inset) are shown in Fig. 7‐6, respectively. The OSL signals decrease very quickly 
during  the  first  second  of  stimulation,  indicating  that  the  signal  is  dominated  by  the  fast 
component (Singarayer and Bailey, 2003). In order to select appropriate preheat conditions 
minimizing thermal transfer for De determination, a preheat plateau test was conducted for 
a selected sample (NJU1342) with a series of different preheat temperatures between 180 
and 280 °C. A De plateau is observed for preheat temperatures from 180 to 280°C (Fig. 7‐7). 
A  preheat  temperature  of  260°C  (10  s)  and  cut‐heat  of  220°C  was  chosen  for  all  De 
measurements.  Dose  recovery  tests  were  also  performed  to  further  validate  the  SAR 
protocol. Dose  recovery  ratios using  these preheat  settings are  consistent with unity  (the 
average ratios of the given doses to the measured doses were 1.04 ± 0.02, n = 42; Fig. 7‐8). 
For all  samples,  recuperation was <3%, and  the  recycling  ratio  is close  to unity,  indicating 
that the adopted SAR protocol successfully corrects for sensitivity changes. The De displays 
an  approximately  normal  distribution  (Figs.  7‐8,  7‐9),  and  the mean  equivalent doses  are 
almost indistinguishable from their medians. Thus no evidence is recognized for a significant 
portion of incompletely bleached older grains which may have been inherited before burial 
(Lee et al., 2009). 
 
Fig. 7‐6: Typical dose response curves for aliquots of samples NJU1343 and NJU 1344 (insets show the 
natural decay curves) 
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Fig. 7‐7: Preheat plateau tests of NJU1342; equivalent dose as a function of preheat temperature. The 
dashed line is drawn at the average De over 180‐280 °C interval. Three aliquots were used per preheat 
temperature, and the error ranges represent 1σ standard error. 
 
Fig. 7‐8: Histogram summarizing the dose recovery results. Four samples were selected for the dose 
recovery  test,  and  six  to  twelve  aliquots  per  sample  were  bleached  with  blue  LEDs  at  room 
temperature for 100 s, followed by a pause of 10,000 s and another blue‐light bleach for 100 s. The 
aliquots were then given a dose close to the natural and measured using the SAR protocol. 
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Fig. 7‐9: Histograms of De distribution for typical OSL samples (a) NJU1343 and (b) NJU1347. 
 
7.5.3 Sediment deposition ages 
In the western part of the study area (A) 8 OSL ages were obtained from a total of 4 sections, 
while  14 OSL  ages were  taken  from  a  set  of  7  sections  in  subarea  B.  From  A1  four OSL 
samples were  obtained  in  (and  dated  to)  3.0‐m  (11.84 ± 0.85 ka),  2.0‐m  (11.78 ± 0.77 ka), 
1.5‐m  (not  sufficient  luminescence  signal),  and 0.75‐m depths  (12.19 ± 0.8 ka).  Section A2 
yielded  an OSL  age  dating  to  12.26 ± 1.07 ka  at  2.67‐m  depth  and  A3 was  dated  by  two 
samples  (1.89‐m  and  0.62‐m  depth)  revealing  ages  of  12.07 ± 0.87 ka  and  12.1 ± 0.83 ka, 
respectively. From the dune section A4, two OSL samples were obtained in depths of 3.0 and 
1.65 m, which  yielded  ages  of  13.85 ± 1.31  and  0.99 ± 0.09 ka.  Figure  7‐10  illustrates  the 
spatial  distribution  of  OSL  ages  from  this  study.  The  dated  deposits  in  subarea  A  were 
dominantly accumulated during  the  late glacial  (14 – 11.8 ka). Regarding only  the yardang 
sections  A1‐A3  shows  overlapping  error  bars  of  the  calculated  ages within  up  to  3 m  of 
deposited material and thus indicating that accumulation was constrained to a narrow time 
slice.  Section  A4  slightly  predates  this  time  slice,  but  still  indicates  late  glacial  sediment 
accumulation. Except for the youngest age in A4 (~1 ka), which reflects a discontinuous sand 
succession  in  the dune section, none of  the  samples  in  subarea A  is Holocene  in age. The 
entire  duration  of  this  sediment  transport  period  cannot  be  determined  as  the  lower 
boundary of the late glacial deposits was not observed.  
 
Six OSL ages were obtained from B1 in depths of 4.5, 4.1, 2.9, 2.2, 1.7, and 0.6 m. The lower 
three  date  to  the  early  and  mid‐Holocene  (8.29 ± 0.54,  6.5 ± 0.6,  8.05 ± 0.53 ka, 
respectively),  while  the  upper  three  indicate  almost  modern  deposition  at  0.13 ± 0.03, 
0.21 ± 0.06,  and 0.25 ± 0.05 ka. However,  samples at 2.2  and 1.7 m exhibit unsuitably  low 
signals  for  a  reliable  age  calculation.  But  still,  this  section  yields  evidence  for  the  last 
movement of sand during the early to mid‐Holocene and latest Holocene aeolian activity. 
The samples from B2 reveal ages of 9.09 ± 0.73 and 6.7 ± 0.53 ka in depths of 1.1 and 0.7 m, 
respectively.  As  shown  in  Fig.  7‐5B,  the  dated  deposits  of  B2  are  a mixture  of  loess‐like 
alluvial material  and  aeolian  sands, which  is  interpreted  as  syndepositional  aeolian  sand 
input into alluvial deposits. In contrast, dated deposits in B3 (dated to 15.4 ± 1.01 ka in 0.7‐m 
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depth)  are  well‐sorted  aeolian  sands  (Fig.  7‐5C),  representing  undisturbed  aeolian 
sedimentation  (active  dunes).  The  higher  topographic  position  of  the  younger  alluvial‐
aeolian deposits (B2) indicates an infilled interdunal area during the early and mid‐Holocene. 
Subsequently, these deposits suffered from deflation and / or fluvial erosion during the mid 
and / or late Holocene as nowadays only remnants of terraces are preserved. 
Section  B4  yields  an  age  of  3.95 ± 0.35 ka  (5.2‐m  depth)  from  a  sand  layer  bracketed  by 
alluvial deposits. Sections B5 and B6  indicate mid‐ to  late Holocene sand accumulation  in a 
setting similar to B2 and B3. From B5, two OSL samples from 1.6 and 1.3 m were dated to 
5.19 ± 0.42 and 3.03 ± 0.2 ka, respectively, and a sample from B6 in 0.55‐m depth reveals an 
age of 8.37 ± 0.56 ka. Section B7 reveals an age of 10.49 ± 0.94 ka  in 2.2‐m depth. A better 
temporal  resolution  for  the Holocene  is missing  due  to  a  lack  of  datable material  as  the 
section exhibits a very heterogeneous stratigraphy. In subarea B, only one age predates the 
onset of the Holocene (section B3), whereas the other ages show a large scatter throughout 
the Holocene.  
Fig. 7‐10: Spatial distribution of OSL ages  indicating concentration of  late glacial ages  in subarea A 
(west) and mainly Holocene ages in subarea B (east). 
 
7.6 Discussion 
First  the  two  subareas  are  discussed  separately  in  order  to  establish  a  consistent 
interpretation of  their  sedimentological and  chronostratigraphical  record.  In a  subsequent 
step,  the controlling  factors of sediment accumulation  in  the  interplay of geomorphologic, 
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climatic, and sedimentologic conditions will be considered by comparing  the  two different 
subareas. 
7.6.1 Sedimentological record in the western Hexi Corridor 
 
7.6.1.1 Implications of silt and sand deposits 
Four  sections have been  sampled and dated  in  the western Hexi Corridor  (subarea A,  see 
Figs.  7‐3A  and  7‐10).  Sections  A1‐A3  are  located  close  together  (<600 m),  representing 
frequently  changing  fine‐grained  alluvial/lacustrine  deposits  and  sand  accumulations. 
Furthermore,  these  sections  give  evidence  for  a high  spatial  variability of  sediment  types 
based on the thickness of units and their respective GSDs. Sections A1, A2, and A3 reflect a 
highly dynamic but accumulating sedimentary environment as silty deposits frequently vary 
with  sand  layers  along  a  vertical  (i.e.,  temporal)  and  lateral  (i.e.,  spatial)  progression. 
However, only deposits from the  late glacial are preserved, representing virtually the same 
age  (~12 ka;  Fig.  7‐10)  over  several  meters  of  sediment  deposition.  Comparably  high 
sedimentation  rates  for  this period  are  reported  from  the neighboring Huahai palaeolake 
section  by Wang  et  al.  (2012).  They  investigated  a  section  located  in  the  terminal  basin 
~35 km  north‐west  of  A1‐A3.  Roughly  9 m  of  clayey  to  silty  lacustrine  sediments  were 
accumulated between 14 and ~9 ka. Mid‐ and late Holocene silts are restricted to the upper 
2 m of the section (Wang et al., 2013a). A similar case  is reported from an arid region with 
similar precipitation values  in southern Mongolia (~500 km north‐east of the Hexi Corridor; 
Hülle et al., 2010): Here, more  than 10 m of  sandy  (aeolian  /  fluvial) and  silty  (lacustrine) 
sediments  accumulated between 16  and 14 ka. However, Holocene  sediments  are  almost 
missing.  Hülle  et  al.  (2010)  interpreted  the  sedimentological  record  as  a  result  of  high 
geomorphic  activity  expressed  by  dominantly  aeolian  processes  interrupted  by  fluvial 
activity. In spite of the temporal discrepancy between results from the western Hexi Corridor 
and southern Mongolia, a  lateglacial pulse of sediment delivery  into sedimentary basins  is 
still evident, while Holocene accumulation is strongly decreased. The interpretation given in 
Hülle et al. (2010) also applies  for the sections A1‐A3: proxy  interpretations and modelling 
results  indicate dry conditions during the Last Glacial Maximum (Yu et al., 2000; Herzschuh 
et al., 2006;  Jiang et al., 2011b) and  increasing monsoonal  intensity during  the  late glacial 
(Herzschuh,  2006).  Mountainous  regions  under  cold  and  dry  conditions  exhibited  high 
physical weathering and accordingly higher  sediment production  (Shirahama et al., 2015). 
This was accompanied by  low  fluvial  transport capacity caused by dry conditions and  thus 
led  to  huge  amounts  of  stored  sediments  in mountainous  regions  and  their  immediate 
forelands. During  the Pleistocene–Holocene  transition a severe shift among environmental 
conditions can be deduced from various proxies (e.g., Zhou et al., 1996; Yu and Kelts, 2002; 
Felauer et al., 2012),  including an  increase of moisture availability along  the north‐eastern 
Tibetan Plateau  and  adjacent  arid  regions  (Herzschuh, 2006; Hartmann  and Wünnemann, 
2009; Wischnewski et al., 2011; An et al., 2012a). Additionally,  Lu et al.  (2011a)  reported 
hiatuses during  the  late glacial‐Holocene  transition  in  three  sections on  the Chinese Loess 
Plateau, interpreted as relatively high sediment mobility and transport capacity. In contrast, 
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more  stable,  depositional  environments  dominated  before  and  after  the  late  glacial‐
Holocene transition in these sections (Lu et al., 2011a). This conclusion is further supported 
by a large number of OSL ages taken from aeolian sands in the Mu Us Desert dating to 11 – 
8 ka. These are  interpreted as  indicators for enhanced aeolian activity (Mason et al., 2009; 
Lu et al., 2011a). Thus, hiatuses and an increased number of OSL ages representing the same 
time  span  reveal a  contrasting  image  in  the  sediment  record. However, both phenomena 
reflect  unstable  landscape  conditions  under which  relatively  enhanced  sediment mobility 
occurred.  
Considering these findings regarding the sections in subarea A, we propose a transport pulse 
of sediments from mountainous and proximal storages to the more distal areas for our study 
area in the lower Hexi Corridor. The reason for such high accumulation rates can be found in 
a high supply of stored sediment amounts, produced during glacial times in the Qilian Shan, 
and  in an  increase  in runoff caused by enhanced moisture during the  late glacial‐Holocene 
transition (An et al., 2012a; cf. Nottebaum et al., 2015).  
Subsequently,  the  supplied  material  was  sorted  according  to  the  transport  processes 
involved and  local  topography: while  sand‐sized material was accumulated as aeolian and 
fluvial sand deposits (sand layers in A1‐A3 and dune sand in A4), silty material was deposited 
and stored in depressions, exhibiting slackwater conditions. However, as the synthesis of the 
neighboring  sections  suggest,  these  depositional  environments  are  frequently  changing 
throughout  the  sections,  each  of  which  exhibits  its  own  sedimentary  succession  and 
thicknesses of sandy and silty units. This  indicates high  lateral variability and thus frequent 
change  of  local  topographic  preconditions  governing  the  style  of  deposition  on  an  active 
alluvial plain or distal fan surface. Therefore, a straightforward palaeoclimatic interpretation 
should be, in this case, considered doubtful. Sediment supply and availability was extremely 
high during that period, evidenced by the accumulation of OSL ages around ~12 ka. Hence, 
the geomorphological processes and  thus  local accumulation and erosion exerted a much 
higher  influence  on  the  resulting  sedimentary  sequences  than  climatic  variability. 
Nevertheless, it is highlighted that the late glacial‐Holocene transition represents a dramatic 
shift  in climatic conditions  (Felauer et al., 2012; Li et al., 2014b) on a supraregional spatial 
scale, which caused high fluvial transport capacity in the Qilian Shan foreland.  
 
7.6.1.2 Implications of the gravel cover and lack of Holocene ages 
The sedimentary succession in A1‐A3 is terminated by a thin (<10 cm) but widespread gravel 
layer  that also covers yardang  tops  in  the  lower parts of  the catchment. This stratigraphic 
evidence  indicates  that  gravel  accumulation  occurred  before  the  initiation  of  substantial 
deflation and maybe  fluvial etching of yardang  features. Furthermore,  it  indicates  that  the 
phase  of  very  high  accumulation  rates  (~12 ka)  ended with  a  period  of  comparably  high 
transport competence. However, finer underlying deposits as in A1‐A3, were preserved.  
A  similar  stratigraphic  setting  is described by Hartmann et al.  (2011)  from  the Ejina basin, 
about 300 km farther north. They describe a gravel layer overlying several meters of aeolian 
and  lacustrine deposits with a maximum  radiocarbon age of 18,060 ± 2000 a BP. Based on 
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the  chronological  evidence  and  supported  by  geophysical  investigation  they  suggest 
subsidence  started  between  18  and  10.7 ka  in  the  deposition  area  enabling  gravel 
accumulation  (Hartmann et al., 2011).  Lü et al.  (2010) used  10Be exposure dates obtained 
from the gravel layer along the Hei River alluvial fan in the Ejina basin that suggested ages of 
0 ± 4 ka up  to 420 ± 16 ka.  In  the age calculation,  the  10Be concentration of a surface  lake 
beach sample was treated as the  inherited  fraction of all other samples used  in that study 
and  was  applied  for  correction  by  subtraction  from  the  uncorrected  age.  Because  the 
distance  between  the  source  areas  for  the  gravels  (i.e., Qilian  Shan, Gobi  Altai)  and  the 
location  of  final  deposition  area  is  up  to  several  hundred  kilometers,  we  consider  this 
approach  doubtful.  The  ages might  be  largely  overestimated,  as  the  gravels might  have 
experienced  several  storage  periods  along  their  cascaded  transport  into  the  basin  (cf. 
Anderson  et  al.,  1996;  Dunai,  2010;  Shirahama  et  al.,  2015).  However,  to  consider  the 
accretionary  concept  for  the  establishment  of  desert  pavements  (McFadden  et  al.,  1986) 
would still cast doubt on our maximum age interpretation of ~12 ka for the gravel layer. This 
concept is nowadays widely accepted for desert pavement formation (cf. Dietze and Kleber, 
2012).  It  suggests  that  gravel  surfaces  trap  aeolian particles  that  accumulate below  them 
forming  an  accretionary  mantle  of  aeolian  fines,  contradicting  the  common  concept  of 
stratigraphy. However,  in case of  the western Hexi Corridor,  the gravels overly distinct silt 
and  sand  layers of  virtually  the  same depositional  age  (~12 ka)  spread over up  to  3 m of 
section  thickness  (A1).  Such  an  effective  trapping  of  distinct  silt  and  sand  units  from 
bypassing air flow (~1 m/ka at maximum) is considered unlikely. For comparison, dated fine 
aeolian  sediments  in  the Mojave Desert, USA, and  in northern  Jordan  (Fuchs et al., 2015) 
reveal much  lower accumulation  rates beneath a desert pavement. Thus,  the accretionary 
process  seems  to  be  a minor  contributor  to  the  underlying  deposits.  In  conclusion,  the 
accumulation of  the gravel  layer  in western Hexi Corridor with a maximum age of ~12 ka 
appears  adequate.  However,  reconstructing  the  depositional  processes  and  inferring  a 
climate signal from the occurrence of such thin but widespread gravel deposits needs further 
research.  
The  lack  of  Holocene  ages  identifies  the  area  around  sections  A1‐A3  as  a  deflated  (or 
nondepositional)  surface.  However,  when  the  deflation  period  started  cannot  be 
determined. Yardangs reach heights of up to 3 m  in the  lower parts of the catchment (also 
represented by A1 and A2). But gravels with a maximum age of ~12 ka covering the yardang 
top  surfaces  suggest  that  severe  deflation  is most  likely  a Holocene  phenomenon  in  the 
western Hexi Corridor. This indicates that, in contrast to the late glacial‐Holocene transition 
period, material output is higher than the input during the Holocene. Additionally, field and 
experimental  studies  from  the western Hexi Corridor margin  (Wang  et  al.,  2006b)  clearly 
indicate  the establishment of an equilibrium  state of gravel  coverage when external  sand 
supply  ceases.  Furthermore,  gravel‐covered  surfaces  impede  the  removal  of  underlying 
deposits (Wang et al., 2006b) and as soon as the gravel cover  is breached underlying sands 
and  silts are prone  to deflation. Thus,  the preservation of  the western Hexi Corridor gobi 
surface — without active aeolian sands covering it — is supported by a low sediment supply 
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from  the  upstream  Qilian  Shan  and mountain  proximal  storages.  Additionally,  Holocene 
deflation processes  reduced  the silt and sand content of  the gravel  layer. Hence,  the bare 
gobi  surface  in  subarea  A  is  interpreted  as  an  indicator  for  decreased  sand  supply  from 
upstream after an efficient  transport pulse of sediment during  the  late glacial  (~12 ka). As 
proposed  above,  this pulse was  likely  facilitated by  increased  EASM  intensity  (Herzschuh, 
2006; An et  al., 2012a)  in  combination with  filled  storages  in mountainous  and mountain 
proximal areas, amassed during transport‐limited glacial times (Nottebaum et al., 2015). 
 
7.6.2 Sedimentological record in the central Hexi Corridor 
The sedimentological record in subarea B, represented by seven sections, differs remarkably 
from what has been preserved  in  subarea A.  The  geomorphological  and  sedimentological 
evidence exhibits a more heterogeneous pattern during the Holocene (cf. Fig. 7‐10). 
Although some inconsistencies occur among dating at site B1, we see reliable indications for 
early to mid‐Holocene aeolian sand accumulation (Fig. 7‐3B). Studies of aeolian deposits  in 
northern Chinese drylands also reveal evidence for early Holocene aeolian activity (e.g., Lu et 
al., 2005; Sun et al., 2006; Mason et al., 2009). The OSL age determinations on aeolian sands 
are, however, biased toward the younger end of the mobility period (Lancaster, 2008; Lu et 
al., 2011a). This  is  caused by  the mobile  character of active aeolian  sands, which may be 
recycled and thus their OSL‐signal is reset until a period of stabilization commences. Hence, 
the observed dunes reached a stabilized state in the beginning of the mid‐Holocene (~8 ka), 
which culminated in the deposition of a ~30‐cm‐thick indurated clayey silt layer. The latter is 
interpreted  as  an  alluvial  deposit  (cf.  sediment  classification  in  Nottebaum  et  al.,  2014), 
based on horizontal bedding and the  location  in vicinity of the Hei River alluvial plain. The 
overlying aeolian sands represent rather recent aeolian activity throughout this unit based 
on OSL  results. Discussions about controlling  factors  for aeolian  sand accumulations often 
infer increased aridity, causing a decrease in vegetation coverage and thus increased aeolian 
particle entrainment (Pye and Tsoar, 1990). However,  in case of sufficient sand supply as a 
result of, e.g., productive fluvial delivery an active aeolian system may be sustained in more 
humid conditions (Bullard and Livingstone, 2002). 
A frequently observed sediment succession in the central Hexi Corridor is here represented 
by sections B2, B3, B5, and B6. Aeolian sands are  interrupted or overlain by silty alluvial or 
lacustrine deposits. Ages of aeolian sand point  to accumulation of B3 sand during  the  late 
glacial. Late glacial to early Holocene aeolian sand activity is commonly observed in northern 
Chinese deserts as well as in the north‐eastern Tibetan Plateau (e.g., Mason et al., 2009; Li et 
al.,  2014b;  Stauch  et  al.,  2014).  In  a  higher  stratigraphic  position, B2  yields  early  to mid‐
Holocene  ages.  Hence,  the  history  of  this  setting  (Fig.  7‐5A)  indicates  efficient  sediment 
recycling  during  the  Holocene.  At  the  termination  of  aeolian  sand  deposition  in  B3, 
lacustrine  sediments  occur,  interpreted  as  remnants  of  small  interdunal  lakes.  This  is 
inferred from the restricted area this lake terrace occupies (~900 m2), while other lacustrine 
terraces group adjacently— however, all in slightly differing elevations. Hence, different lake 
phases  occupied  the  interdunal  depressions  according  to  the  respective  topographic 
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situation. Because B2 is ~5 m higher than B3, early to mid‐Holocene deposition of B2 yields 
evidence for a higher topographic  level at that time. Moreover, grain size analysis shows a 
virtually synchronous input of aeolian sand into a fluvial reworked loess‐like deposit (Figs. 7‐
5B and 4), indicating another interdunal lake period but in a higher topographic situation (cf. 
Langford, 1989). Thus,  large sediment amounts were accumulated between ~15 and ~6 ka 
and  subsequently  removed.  Maybe  even  more  than  one  accumulation/erosion  cycle 
intermittently  occurred,  but  no  sedimentary  evidence  remained  caused  by  subsequent 
sediment  removal.  These  observations  are  evidence  of  efficient  sedimentary  recycling  by 
aeolian and alluvial /  fluvial action  in  this dune  field’s marginal area at  least since  the  late 
glacial. Furthermore,  it  reflects  the  complex  relation between  fluvial  sediment  supply and 
aeolian deposits (Clarke and Rendell, 1998; Bullard and Livingstone, 2002). 
A similar geomorphological and chronological setting as in B2/B3 is represented by sections 
B5  and  B6  (Fig.  7‐10),  which  are  ~80 m  apart.  Different  terrace  features  exhibiting  silt‐
dominated  grain  size  distributions  protect  underlying  aeolian  sand  deposits  from 
remobilizations.  However,  active  dunes  are  still  the  characterizing  features.  Ages  of 
underlying  sand  deposits  in  different  depths  indicate  Holocene  aeolian  sand  deposition 
(Fig. 7‐10). Such an accumulating sedimentary system would  require continuously efficient 
sediment supply  (cf. Kocurek and Lancaster, 1999; de Vries et al., 2014). Furthermore,  the 
frequently observed alluvial terrace deposits might act as a stabilizing surface for the  loose 
underlying  sand  deposits  and  prevent  them  from  aeolian  reworking.  In  addition,  the 
adjacent Qilian Shan supplies water and sediment in several rivers toward the Hexi Corridor. 
Thus, the main receiving Hei River as the regional erosional base controls sediment supply 
especially during the dry winter season for aeolian transport. Furthermore, the sorting effect 
of  fluvial deposition  facilitates  the  transfer  into  the  aeolian  system  (Pye  and Tsoar, 1990; 
Bullard and Livingstone, 2002). Thus, combining the geomorphological reconnaissance with 
the sedimentological and chronological  information of sections B1‐B3, B5, and B6 supports 
the  importance  of  fluvial  action  (sediment  supply  and  flooding  of  dune  fields)  on  the 
behavior of aeolian sediments in the central Hexi Corridor. 
Another aspect  regarding  the  construction of dune  fields  is  the dominating wind  regimes. 
The dune  fields  in the central Hexi Corridor almost exclusively occur south‐west of the Hei 
River  course.  (cf. Nottebaum  et  al.,  2014). Northerly winds,  dominant  during winter  and 
spring (Derbyshire et al., 1998; Ta et al., 2004) affect the area in the dry and less‐vegetated 
season. Aeolian sediment transport from the northerly Badain Jaran Desert is also facilitated 
(cf. Nottebaum et al., 2014). Furthermore, dune field occurrence is restricted to the vicinity 
of  the  Hei  River  course  and  its  tributaries,  thus  suggesting  a  causal  relationship.  Fluvial 
erosion and sorting processes affect stored material upstream and  thus  increase sediment 
supply and availability downstream (cf. Kocurek and Lancaster, 1999). 
Nottebaum et al. (2015) suggested stabilized landscape conditions deduced from loess grain 
size  composition  during  the  mid‐Holocene  in  the  Qilian  Shan.  In  contrast,  no  regional 
evidence  of  a  relatively  stabilized  landscape  is  recognized  among  aeolian  sand  deposits 
during  the mid‐Holocene  in  the  Hexi  Corridor.  The  alluvial  layer  in  B1 may  serve  as  an 
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exception. However, it may not represent a regional humid environmental pulse as it might 
also be caused by a shift in the Hei River course, occupying the area as its alluvial plain. The 
discrepancy between inferred stable conditions from loess and the dynamic character found 
in  eastern Hexi  Corridor’s  sand  sections may  be  explained  by  considering  the  respective 
geomorphologic situations: the accumulation of loess on the Qilian Shan piedmont terraces 
started during the transition from the late glacial to Holocene (Küster et al., 2006; Zhang et 
al.,  2015).  It  is  attributed  to  the  establishment  of  a  vegetation  cover  supported  by 
ameliorated climate conditions after the last glacial (Küster et al., 2006). Synchronously, the 
climatic switch favored incision of alluvial fans, forming terraces (Shirahama et al., 2015) and 
decoupled  large alluvial  fan areas  from  fluvial geomorphic activity. On  the one hand,  this 
supported  the  virtually  continuous  accumulation  of  loess  on  the  relatively  stable  terrace 
surfaces (Nottebaum et al., 2015; Zhang et al., 2015). On the other hand, it restricted fluvial 
activity  to  the  incising channels and provided  large  sediment amounts  to  the  lower areas. 
After  decoupling  of  terraces  from  channels,  loess‐covered  surfaces  remained  relatively 
stable while the fluvial conveyor sustained the sediment supply to lower reaches. This holds 
particularly  true,  when  large  proportions  of  the  river  catchments  are  located  in  higher, 
moister  and  partly  glaciated  areas  of  the  Qilian  Shan.  This  contrasts  with  the  small 
catchments developed on the loess‐covered alluvial fans of the foreland, which receive less 
precipitation. Hereby, the aeolian sand system, prevailing in lower (drier) areas (<1700 m asl; 
Nottebaum et  al., 2014)  is  supplied  and  frequently  reworked, while  loess deposits  record 
rather  stable  conditions  instead.  High  mid‐Holocene  lake  levels  from  the  south‐eastern 
Badain Jaran Desert support the theory of strong fluvial sediment reworking during the early 
and mid‐Holocene (cf. Yang et al., 2010). These suggest relatively high moisture availability 
during the mid‐Holocene. As this may increase landscape stability on (loess‐covered) alluvial 
fan  terrace surfaces  it may  in contrast  lead  to higher  reworking among  fluvial and aeolian 
sediment  storages  in  the  low  topography  foreland.  Increased  lake  levels  in  the  nearby 
Badain  Jaran  Desert  caused  by  an  intensified mid‐Holocene monsoon  in  the Qilian  Shan 
(Yang et al., 2010; Nottebaum et al., 2015) are further supportive to this geomorphological 
interpretation. 
Section  B4  adds  a  notable  example  to  the  abovementioned  aeolian  sand‐dominated 
sections.  The  age  of  3.95 ± 0.35 ka  in  5.2 m  depth  evidences  remarkably  the  powerful 
sediment recycling when combining the geomorphological observation of an alluvial terrace 
with the chronological evidence. Within ~4 ka the river accumulated ~5 m of sediment and 
subsequently  removed  it.  This  proves  how  efficiently  sediment  recycling  is  conducted  by 
fluvial dynamics, especially in the areas proximal to the Qilian Shan mountain front. 
 
7.6.3 Internal comparison and external implications 
Determining the factors controlling the deposition and preservation of aeolian deposits is a 
key prerequisite for a proper palaeoenvironmental  interpretation (Telfer and Hesse, 2013). 
As illustrated above, the late glacial and Holocene sedimentary history in the Hexi Corridor is 
diverse with distinct  subareas. The acknowledgement of  fluvial processes as an  important 
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factor  for  aeolian  systems  in  drylands  (e.g.,  Langford,  1989;  Clarke  and  Rendell,  1998; 
Hövermann et al., 1998; Bullard and Livingstone, 2002; Field et al., 2009; Yang et al., 2012) 
was an important step for the interpretation of recorded palaeoenvironmental signals. In the 
Hexi  Corridor  fluvial morphodynamics  are  heterogeneously  distributed:  the western  part 
receives  only  ephemeral  discharge,  as  can  be  deduced  from  satellite  imagery  and  a 
decreasing precipitation gradient to the west. Discharge is controlled by precipitation in the 
Qilian Shan  (Wang et al., 2003b). The central Hexi Corridor  is crossed by the perennial Hei 
River and  its tributaries (cf. Bourque and Mir, 2012) and thus  is sharply distinguished from 
the western part  in terms of the preservation of aeolian deposits. Figure 7‐11 opposes the 
sedimentologic  and  chronological  interpretations  from  these  two  contrasting  areas.  The 
western Hexi Corridor received a massive sediment pulse during the late glacial, as discussed 
above.  This  implies  that  all  three  major  requirements  for  efficient  transport  of  finally 
deposited sediment were satisfied (i.e., supply, availability, transport capacity; Kocurek and 
Lancaster,  1999).  Stratigraphically  this  period  was  terminated  by  the  accumulation  of  a 
gravel  pavement  (around  the  Pleistocene‐Holocene  transition)  and  was  afterward 
dominated by deflating processes. Today frequent mobility and reworking of moving sand is 
restricted, although transport capacity  is sufficient. This  is evidenced by the seasonal dust‐ 
and sandstorm occurrences in the Hexi Corridor during winter and spring (Derbyshire et al., 
1998; Ta et al., 2004). Conclusively, sediment supply (and subsequent sediment availability) 
is the limiting factor for the formation of aeolian deposits in this area. Fluvial storages along 
the Qilian Shan mountain front represent potential source areas for sand if remobilized and 
transported  to  the  lower  Hexi  Corridor  (cf.  Clarke  and  Rendell,  1998).  However, 
sedimentological  evidence  presented  here  suggests  that  discharge  was  not  sufficient  to 
sustain a widespread aeolian sand system in the western Hexi Corridor during the Holocene. 
The neighboring Shule River catchment exhibits a contemporary  runoff  to catchment area 
ratio  of  1.09,  with  a  runoff  proportion  of  32%  being  provided  by  glacial meltwater.  In 
contrast,  the Hei River  farther east yields a runoff‐to‐catchment ratio of 2.91 and a glacial 
proportion of 9.8% (calculations based on Wang et al., 2003b). Thus, glacial meltwater is of 
minor  importance  for  the hydrological  system  in  the Hexi Corridor  and  around  the Qilian 
Shan (e.g., Qinghai Lake; Yu and Kelts, 2002), while precipitation is the dominant contributor 
to discharge — at least in recent time (Wang et al., 2003b). Furthermore, it presumably was 
the  dominant  contributor  to  discharge  since  the  late  glacial  as  glacier  advances were  of 
limited  extent  (Owen  et  al.,  2003; Hu  et  al.,  2014).  Concerning  the  aeolian  sequences  in 
western Hexi Corridor, transport capacity is not exhausted and deflation of underlying sands 
and silts occurs only where the gravel cover is interrupted.  
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In  contrast  to  the western Hexi Corridor, a  late glacial  sediment pulse  in  the  central Hexi 
Corridor was not detected. This  is attributed to efficient remobilization of Quaternary (and 
specifically  late glacial) deposits during  the Holocene: as  the Hei River  catchment exhibits 
perennial discharge caused by higher precipitation  in the eastern part of the region, fluvial 
morphodynamics  are  much  more  effective.  Furthermore,  fluvial  transport  from  upper 
reaches  serves  as  a  reliable  sediment  supplier,  especially when  compared  to  ephemeral 
drainages  in  the  western  Hexi  Corridor  and  Qilian  Shan.  Thus,  efficient  fluvial  sediment 
recycling (e.g., section B4) is identified as a driver for central Hexi Corridor’s aeolian system 
(sections B1‐B3; B5‐B6) during  the Holocene.  Therefore,  the  climatic  influence on  aeolian 
deposition and preservation  is of  indirect  character as an  increase  in moisture availability 
enhances runoff and fluvial reworking. This, in turn, remobilizes large amounts of sediments 
in mountain forelands, such as the Hexi Corridor, and — especially due to periodic discharge 
in the summer time — provides them for transfer into the aeolian system, mainly by winter 
and spring storm events. 
Fig.  7‐11:  Interpretation  of  geomorphologic,  sedimentologic,  and  chronologic  evidence  concerning 
landscape evolution in western and central Hexi Corridor. 
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Around the north‐eastern margin of the Tibetan Plateau (incl. the Qilian Shan) an increase in 
monsoonal  moisture  during  the  Pleistocene‐Holocene  transition  and  early  Holocene  is 
apparent  in  various  studies  (e.g., Herzschuh,  2006;  An  et  al.,  2012a).  In  the  central Hexi 
Corridor  (and probably also  farther  toward  the east),  this monsoonal  signal  is  transferred 
into  the sedimentary system via precipitation‐controlled  runoff and  the subsequent  fluvial 
morphogenetic energy. The western Hexi Corridor also received a monsoonal pulse during 
the late glacial, represented by several meters of sediment deposited within ~2 ka. But while 
the perennial  character of  rivers was  retained  in  the  central Hexi Corridor, more western 
parts  lacked  the  fluvial  input  from  the  Qilian  Shan  during  the  Holocene  because  of  the 
decreasing  east‐west  precipitation  gradient.  Hence,  late  glacial  deposits were  preserved, 
particularly because of the formation of a stabilizing gravel cover. Moreover, the control of a 
direct fluvial  link between high mountains acting as water towers (cf. Qin et al., 2013) and 
(semi)arid  forelands  in sedimentary concerns  is highlighted by  this study. Additionally,  this 
link may  transfer  a monsoonal moisture  signal  into  regions  that  are  located  outside  the 
range of atmospheric monsoonal moisture  transport  (e.g., EASM  in  central Asian drylands 
north of  the Tibetan Plateau). Fluvial  reworking of perimountainous sediment storage and 
thereby provided sediment supply is identified as the fundamental driver and limiting factor 
of aeolian activity in the Hexi Corridor. Further research is needed to evaluate whether study 
areas in different geomorphologic and climatic settings reflect similar patterns. 
 
7.7 Conclusion 
After  distinction  into  two  subareas  (western  Hexi  Corridor  and  central  Hexi  Corridor),  a 
chronologically  differing  pattern  among  sedimentary  deposits  became  apparent:  while 
deposition  in  the  western  Hexi  Corridor  was  restricted  to  a  short  period  around  the 
Pleistocene‐Holocene  transition,  the  central  Hexi  Corridor  reflects  frequent  sediment 
recycling  throughout  the  Holocene.  This  is  attributed  to  sediment  supply  as  the  limiting 
factor. Aeolian transport capacity can be assumed to be sufficient for sand transport as the 
Hexi Corridor is frequently affected by severe dust‐ and sandstorms. Because of arid climate 
conditions, sparse vegetation ensures sufficiently high sediment availability.  
The contrasting sedimentologic and geochronologic situation in the western and central Hexi 
Corridor  reveals  a  strong  influence  of  fluvial  processes  on  the  distribution  and  timing  of 
aeolian  deposition.  As  increasingly  pointed  out  in  recent  literature,  aeolian  and  fluvial 
processes may  strongly  interact,  especially  in  semiarid  environments.  Comparing  results 
presented  here  with  interpretations  based  on  adjacent  loess  deposits  indicates  possible 
coupling  and  decoupling  of  aeolian  system  components:  loess  reflects  stable  landscape 
conditions  during  the mid‐Holocene  as  it  is  deposited  on  geomorphically  stable  terrace 
surfaces,  decoupled  from  fluvial  activity.  In  contrast,  sediment  supply  provided  by  fluvial 
processes sustains and recycles the aeolian sand system in the lower foreland. A late glacial 
sedimentary pulse  is attributed  to a moisture  increase  in combination with high  sediment 
availability  in  perimountainous  storage.  These  were  presumably  amassed  during  glacial 
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times,  characterized by high  sediment production but  low  fluvial  transport  capacity. With 
this study we promote closer consideration of fluvial influence in sedimentary palaeoclimate 
and palaeoenvironmental studies on aeolian archives in central Asian and other drylands.  
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8. Synthesis: The aeolian  sedimentary  system between  the Qilian Shan and 
northern Chinese drylands during the late Quaternary 
This study presents results of about four years of research on sediment distribution, related 
mechanisms  and  palaeoenvironmental  implications.  In  order  to  synthesize  these  results, 
different perspectives are chosen to reflect the  important findings and give suggestions for 
further research.  
 
8.1 Aeolian silt and sand distribution and transport pathways 
As a  first outcome a sediment classification and an assessment of sediment distribution  is 
presented (chapter 4). Along the altitudinal transect between the Qilian Shan and the Hexi 
Corridor,  uppermost  regions  (>3800 m  asl)  are  dominated  by  glacial  and  periglacial 
processes, gravitational mass movement, and glaciofluvial sediment transport. Additionally, 
grain size analyses of slope deposits indicate a considerable proportion of particles which are 
attributed  to  aeolian  dust  deposition. However, most  surfaces  are  affected  by  slope  and 
frost  processes  and  thus  inhibit  the  accumulation  of  a widespread  loess  cover.  Between 
3800  and  2000 m  asl,  primary  and  reworked  loess  cover most  surfaces,  accompanied  by 
gravelly  to  sandy  river beds along  the drainages. Below  the mountain  front  (<2800 m asl) 
alluvial fans provide vast surfaces for loess deposition. Below the lower limit of primary loess 
occurrence  in  ca.  2000 m  asl,  loess  was  only  found  as  reworked  derivates.  These  fade 
progressively with decreasing altitude and are replaced by 1) dune fields or sand sheets, and 
lacustrine / alluvial deposits in the central Hexi Corridor and 2) by a widespread gravel gobi 
surface on  top of  lacustrine and aeolian  sediments, while only  rare aeolian  sand deposits 
occur on top of the gravel cover in the western Hexi Corridor. 
In  order  to  identify  aeolian  transport  pathways,  a  variety  of  sampling  sites  in  different 
geomorphological  settings  were  sampled.  This  approach  allowed  the  evaluation  of  the 
geomorphological  influence on sediment properties, especially  its grain size variability. The 
Westerly influence found in loess deposits of higher altitudes indicates that Chinese loess is 
not exclusively a result of dust storms generated by the NW Winter Monsoon. The question 
about the origin of silt‐sized particles  in  loess deposits has been a matter of discussion  for 
more than 120 years (v. Richthofen, 1882). Although possible explanations were remarkably 
refined over the years (e.g., Smalley and Krinsley, 1978; Wright, 2001; Smalley et al., 2014) a 
common  sense  is  not  yet  achieved.  Glaciofluvial  and  alluvial  fans,  river  floodplains, 
palaeolake  pans  and  sand  deserts  are  considered  as  sources  for  silt‐sized  particles 
composing loess deposits (e.g. Pye, 1995; Lehmkuhl, 1997; Derbyshire et al., 1998; Lehmkuhl 
and Haselein,  2000; Prins  et  al.,  2009;  Stevens  et  al.,  2013b;  Smalley  et  al.,  2014).  These 
different  geomorphologic  features  often  alternate  throughout  central  Asian  landscapes 
(north‐western Chinese deserts, the Tibetan Plateau, incl. the Qaidam Basin) and contribute 
material to the atmospheric dust loading. Hence, it is particularly difficult to identify specific 
sources  in  specific  regions.  Concerning  northern  Qilian  Shan  loess  deposits,  mixing  of 
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particles  from different, even  far apart sources, such as the different central Asian Deserts 
(i.e., Gobi,  Badain  Jaran,  Taklamakan)  and  foreland  alluvial  fans,  is  likely  (cf.  Che  and  Li, 
2013).  
It proofed promising to  investigate aeolian deposits along an altitudinal transect since dust 
transport  is  an  atmospheric phenomenon occurring  in different  altitudes.  Thus,  grain  size 
analysis and geomorphological observations combine to identify aeolian transport processes 
in a larger scale geomorphological context. This perspective is often neglected when a small 
number of vertical sections  is studied (e.g., Wu et al., 2002; Qin et al., 2005). The resulting 
transport  processes  are  I)  local  saltation  transport,  II)  dust  storm  contribution,  and 
III) background dust from far distant sources. End‐member modelling gives insights into the 
different  proportions  of  grain  size  populations  among  a  bulk  grain  size  distribution.  A 
modelled explained variance of almost 98% expresses an exceptionally high representation 
of  the  grain  size  variability  by  only  three  contributing  populations.  This  remarkably  high 
value  –  also  in  comparison  to  other  loess‐EMMA  studies  –  supports  the  reliability  of  the 
approach  regarding  the  semiarid  Qilian  Shan.  Particularly  regarding  the  fact  that 
postdepositional processes are  least disturbing the aeolian record.  It furthermore  indicates 
that  the  influences on  grain  size  variability  are  very well  constrained. However,  since  the 
method  is  based  on  mere  statistics  the  interpretation  of  single  EMs  remains  with  the 
researcher.  Although  the  interpretations  resulting  in  involved  transport  processes  and 
pathways  largely agree with previous studies,  future research on the supply and grain size 
characteristics from distinct geomorphological features may add valuable knowledge to the 
differentiation and effectivity of various aeolian transport pathways. The geomorphological 
and  sedimentological perspective  is assessed by  the  investigation of  the  spatial  variety of 
sampling  sites,  which  represents  a  rarely  reported  sampling  strategy —  although  it  yet 
yielded promising  results  (cf. Mason et  al., 1999;  IJmker et  al., 2012;  Stauch et  al., 2012; 
Guan et al., 2013b).  
Primary  loess  is accumulated and preserved  in elevations above ca. 2000 m asl  (Lehmkuhl, 
1997). Aeolian  sand deposits are  restricted  to elevations below ca. 1700 m asl  in  the Hexi 
Corridor. A dust‐trapping vegetation cover is a prerequisite for loess formation and requires 
at  least  ca.  250 mm  of  annual  precipitation  (Hövermann,  1987).  Lower  areas  receive  less 
precipitation, which  inhibits  the  development  of  a  sufficiently  dense  vegetation  cover  to 
accumulate  a  continuous  aeolian  mantle.  Additionally,  the  slope  of  fluvial  channels 
decreases  with  increasing  distance  from  the  mountain  front.  Thus,  fluvially  transported 
sands  tend  to  be  stored,  being  prone  to  deflation  processes;  first,  into  adjacent  loess 
deposits (shown in chapters 4 and 6) and, secondly, to compose aeolian sand accumulations 
(see chapter 7). Furthermore, active aeolian sand transport across surfaces  is  inhibiting the 
development  of  loess  deposits  (cf.  Mason  et  al.,  1999;  Sweeney  et  al.,  2005).  This  is 
supported by the altitudinal distribution of sediments between the Qilian Shan and the Hexi 
Corridor. The aeolian sedimentary system in the Hexi Corridor is sustained by (glacio‐) fluvial 
material originating  in the Qilian Shan. Partly, the material  is brought back to the northern 
Qilian Shan by dust storms passing the Hexi Corridor from northerly directions. Far‐travelled 
 136 
 
dust is provided from distant sources transported mainly by the Westerlies. Additionally, the 
Badain Jaran Desert sustains a few elongated dune fields reaching the Hexi Corridor from the 
north as a result of dominant north‐westerly winds.  
 
8.2 Sediment supply and fluvial‐aeolian interaction 
The  introduction  states:  “Aeolian  sediments  dominate where  the  influence  of water  (i.e. 
fluvial and  lacustrine processes) and  ice  (glacial and periglacial processes) on  sedimentary 
dynamics  is of minor relevance. Hence, regions under arid and semi‐arid climatic conditions 
exhibit  the  highest  significance  of  aeolian  processes  in  terms  of  sediment  distribution  (cf. 
Goudie, 2013).” This statement has its merit, but needs to be revised after the presentation 
of the above chapters.  
Kocurek and Lancaster (1999) proposed three fundamental pillars when describing the states 
of  aeolian  sedimentary  systems:  sediment  supply,  sediment  availability,  and  transport 
capacity. These behave differently under variable environmental conditions. As such, moist 
conditions  support  plant  growth  and  enhance  stabilization  of  sediment  storage  and  thus 
protects  it  against  re‐mobilization.  Synchronously,  higher  discharge  and  fluvial  activity 
enhance  sediment  reworking  and  sediment  supply  to  lower  areas,  depending  on  the 
geomorphological  location  (e.g.,  channel vs.  terrace  surface). Moisture distribution  largely 
depends on elevation along the northern Qilian Shan. Geomorphological settings frequently 
vary in the forelands and distinctly differ between the high mountain areas and arid basins. 
Therefore,  local  conditions  of  sediment  transport  (i.e.,  supply,  availability  and  transport 
capacity) change along the altitudinal transect. The approach of rather sampling a multitude 
of short sections — instead of a few long profiles — captures this variability and allows the 
separation of local and regional characteristics.  
The  distribution  of  aeolian  sand  deposits  emphasizes  the  importance  of  an  efficient 
sediment supplier  (chapter 7). Fluvial processes were  identified as an essential component 
of  the  aeolian  sedimentary  system  along  the  Qilian  Shan.  In  the western  Hexi  Corridor, 
aeolian activity  is  largely  limited  to dust deflation processes as a result of a supply‐limited 
sediment state. Sand accumulations rarely occur above the widespread gravel gobi surface. 
This particular geomorphological feature strongly inhibits the availability of underlying sand 
storages. However, both,  supply and availability would be strongly  increased by enhanced 
fluvial  activity.  This  scenario  is  strikingly  shown  among  the  contrasting  situations  in  the 
western  and  central  Hexi  Corridor,  as  the  latter  was  subjected  to  frequent  sediment 
reworking during the Holocene. 
Dust  storms are  typical  for northern Chinese drylands and  the CLP. The northern Chinese 
deserts  expose  vast  surfaces  to  deflation;  especially, where  lacustrine,  alluvial  and  fluvial 
deposits  provide  silt‐sized  particles.  Availability  is  thus  controlled  by  the  respective 
geomorphological  or  sedimentological  situation.  A  resistant  gravel  gobi  pavement  may 
strongly reduce the availability of silt and sand particles (chapter 7). 
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The supply of far‐travelled dust (mode 9‐20 µm)  is considered as a ‘dilution record’ (Vriend 
et al., 2011),  reacting  relatively  to variations among  the other  transport components. The 
supply is depending on dust‐bearing winds surpassing a dust trapping surface. Regarding the 
Qilian Shan this process is mainly conducted by the Westerlies, predominantly above 3000 m 
asl  (chapter  4).  In  terms  of  the  receiving  surface,  availability  is  controlled  by  its  trapping 
properties (i.e., steppe‐like vegetation cover). 
The partly glaciated mountain range of the Qilian Shan and its water supply to the arid and 
semi‐arid Hexi Corridor exert a controlling influence on the character of aeolian sedimentary 
activity. The direct neighbourhood of high mountain  ranges and  the depositional areas of 
aeolian sediments may be of importance for the interpretation of past aeolian processes. On 
the one hand, comparably high sediment production  (i.e. glacial and periglacial processes) 
and, secondly, strong fluvial transport capacity due to the steep topography along mountain 
fronts  likely  exert much  stronger  influence  on  aeolian  sedimentary  systems  compared  to 
topographically  more  homogeneous  drylands  —  such  as,  for  example,  the  CLP.  These 
influences have to be considered and evaluated in future studies. 
Therefore, the excerpt in the introduction needs to be modified in order to express the 
essential control that water may exert on the supply of material later converted into aeolian 
sediment under variable environmental conditions. This particularly applies to the dryland 
regions of northern and western China, as they are located in close neighbourhood to and 
under the influence of some of the highest mountain ranges in the world. 
 
8.3 Landscape evolution and palaeoenvironmental change since the MIS 3 
The geomorphological, sedimentological and chronological observations obtained  from the 
Qilian  Shan  and  Hexi  Corridor  allowed  a  refined  view  on  the  landscape  evolution  and 
palaeoenvironmental change, with some restrictions, since the MIS 3.  
The loess deposits found in the area around the village of Sunan were accumulated at least 
since 43 ka and until ca. 30 ka. This  indicates favourable environmental conditions for  loess 
accumulation  during  the  latter  part  of  the  MIS  3  interstadial.  In  contrast,  no  loess  is 
preserved  from most of  the MIS 2,  including  the  gLGM. However,  the presence of MIS 3 
loess  is evidence  for ameliorated climatic conditions compared  to  those during  the MIS 2. 
This  is  in agreement with other proxies  (e.g.  lake and pollen records)  from adjacent areas. 
The grain size record of the MIS 3 loess exhibits a high proportion of locally transported sand 
compared  to  the Holocene  loess  record  along  the northern Qilian  Shan.  This  implies  that 
nearby  rivers  maintained  a  considerable  sediment  supply  caused  by  sufficient  probably 
precipitation‐generated  fluvial  activity  (chapter  6  and  7).  Hence,  rather  humid  climatic 
conditions for the Qilian Shan and the adjacent foreland can be inferred for the latter part of 
the MIS 3. Since no deposits are preserved from the MIS 2, only indirect conclusions can be 
drawn about this period. Either, no loess was accumulated or it was subsequently removed 
until the early Holocene. However, both scenarios would lead to the same conclusion: Until 
the end of the  late Glacial, dry and cold conditions  impeded  loess accumulation and rather 
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supported deflation processes due to the lack of a stabilizing vegetation cover. Additionally, 
periglacial sediment production can be assumed to have strongly increased during the MIS 2, 
especially within the steep topography of the Qilian Shan. As fluvial discharge is considered 
rather low, large sediment storages must have remained along footslopes and river valleys.  
Two  sedimentary  observations  combine  to  represent  a  fundamental  change  in 
environmental conditions around 12 ka: 1) the onset of loess deposition along the northern 
Qilian Shan mountain front (chapter 5 and 6), and 2) the tremendous aeolian and lacustrine 
sediment accumulation  in the western Hexi Corridor; terminated by the accumulation of a 
widespread gravel layer (chapter 7). These two independent signals of virtually the same age 
indicate  a  fundamental  change  in  environmental  conditions:  loess  deposition  indicates 
stable surface conditions and sufficient precipitation for the development of a dust‐trapping 
vegetation cover. This  is  interpreted as a  signal of higher moisture availability, which  is  in 
agreement  with  the  peak  in  monsoonal  moisture  around  this  time.  Pronounced  fluvial 
sediment supply  is  indicated by  the relatively high contribution  from  local sand sources  to 
loess deposits. The lack of MIS 2 loess and the preserved late glacial loess deposits indicate 
that the landscape entered a rather stable period, when it turned from a dust source (or at 
least non‐depositional) to a dust‐trapping area. The  loess cover developed gradually  in the 
Qilian Shan foreland during the early Holocene as indicated by the slightly varying onset ages 
of  loess deposition. Higher discharge, as a  consequence of enhanced precipitation,  led  to 
reworking  of  sediment  storages  amassed  during  glacial  times.  The  strong  reworking  is 
recorded  in  the  lower  western  Hexi  Corridor,  where  several  meters  of  sediment  were 
deposited within ca. 2000 years at maximum (chapter 7).  
The early Holocene loess deposits give evidence for a gradually stabilizing landscape, as the 
local sand transport component is decreasing on expense of a relatively more abundant long 
distance  transport  component.  Since  the  entire  early Holocene  loess  deposits  reflect  this 
trend along the Qilian Shan, it is interpreted as a regional palaeoenvironmental signal. 
While  on  the  one  hand,  loess  records  exhibit  increasingly  stabilized  conditions  on  the 
foreland terraces, the aeolian sand deposits experienced thorough reworking  in the central 
Hexi Corridor, as shown by a scattered pattern of Holocene OSL ages of aeolian sands. This, 
in  turn,  is  in  a  pronounced  contrast  to  the  situation  reflected  by western  Hexi  Corridor 
sedimentary  records:  after  receiving  high  sedimentation  during  the  Pleistocene‐Holocene 
transition,  the  western  Hexi  Corridor  turned  into  a  deflation  area,  exhibiting  only  rare 
aeolian  sand  accumulations.  Chapter  7  explains  this  phenomenon  with  the  decreasing 
precipitation gradient from east to west. The moist period during the Pleistocene‐Holocene 
transition allowed efficient sediment transport from Qilian Shan proximal sediment storages 
to  the  lower Hexi Corridor. While  these were  likely  reworked during  the Holocene  in  the 
central Hexi Corridor, this evidence was preserved  in the west, where monsoonal moisture 
was  considerably  decreased  after  the  monsoonal  maximum  around  the  Pleistocene‐
Holocene transition. The decrease in moisture availability led to 1) an interruption of fluvial 
sediment supply to the  lower areas and 2) preserved the protecting gravel cover. As such, 
the  comparison  of  the  respective  sedimentary  records  serves  as  a  valuable  indicator  for 
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fluvial  geomorphic  activity  and  its  impact  on  dryland  landscape  evolution. Moreover,  the 
proximity  to  high mountain  ranges within  the  range  of  atmospheric monsoonal moisture 
transport  (e.g.,  Qilian  Shan)  may  lead  to  palaeoenvironmental  impact  on  foreland 
sedimentary systems via the fluvial link, although the respective area itself is located outside 
the monsoonal range (e.g., western Hexi Corridor; Gaxun Nur Basin).  
The mid‐Holocene  loess  compositions  reflect  the most  stable  landscape  conditions of  the 
record. Sediment supply  from  local  fluvial sources and by dust storms reached a minimum 
during  the mid‐Holocene.  In  contrast,  the highest proportion of  far‐travelled dust  input  is 
evident.  It  implies  sufficiently  moist  conditions  for  the  development  of  a  stabilizing 
vegetation cover (chapter 6). Thus, the mid‐Holocene loess record in the Qilian Shan and its 
immediate  foreland was  developed  in  a  comparably moist  environment.  The  alluvial  fan 
surfaces were  already  covered  by  a  considerably  thick  loess  cover.  This  impedes  further 
sediment supply from the underlying storages – in stark contrast to the situation during the 
late Glacial and early Holocene. 
However,  this  reconstruction  should be perceived  as  restricted  to  the  loess  accumulating 
geomorphological  settings, while  others,  like  the  Hexi  Corridor  dunes  fields, might  have 
synchronously experienced a different sedimentary state. The aeolian sands of  the central 
Hexi  Corridor were  subjected  to  frequent  reworking  during  the  early  and mid‐Holocene 
(chapter  7).  This  discrepancy  is  related  to  the  different  geomorphological  settings  the 
archives  are  situated  in:  loess  deposits  represent  the  situation  on  stable  terrace  surfaces 
exhibiting  small  catchment  areas  and  thus  low  fluvial  geomorphic  activity.  In  contrast, 
aeolian  sands  are  located  in  the  depositional  areas  of  the  central  Hexi  Corridor  below 
1700 m  asl.  Hence,  they  are  benefiting  from  productive  fluvial  sediment  supply  and  are 
furthermore  exposed  to  fluvial  and  aeolian  reworking.  As  a  conclusion,  the  comparison 
between  the  loess  and  aeolian  sand  settings  allows  insights  into  landscape evolution  and 
palaeoenvironmental conditions in a broader perspective than the sole observations among 
loess or  sand  records alone. Furthermore,  this situation  results  in  the  recommendation  to 
consider  geomorphological  circumstances  as  an  essential  precondition  in  sedimentary 
studies  aiming  for  palaeoenvironmental  reconstructions.  Hence,  if  possible,  loess  and 
aeolian sand deposits should be investigated in parallel, even though they might not occur as 
direct neighbours in a temporal (vertical) or spatial (horizontal) perspective. Thus, the study 
shows  that  aeolian  sedimentary  archives  represent  a  valuable  record  to  investigate 
palaeoenvironmental changes in drylands; although or even because, they sometimes reveal 
contrasting behaviours in reaction to environmental change.  
The  interpretation  of  late  Holocene  loess  records  is  in  agreement  with  previous 
reconstructions based on pollen and  lacustrine archives, as well as aeolian deposits. These 
indicate  an  aridification  trend  in  the  north‐eastern  Tibetan  Plateau  and  Chinese  drylands 
after ca. 4 ka. This becomes evident  in a regional relative decrease of the far‐travelled dust 
fallout. The proportions of locally transport sand slightly increase, while the main increase is 
evident among an increasing proportion of particles transported by dust storms. This might 
be  caused  by  a  general  increase  in  dust  storm  frequency  and magnitude  during  the  late 
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Holocene.  Enhanced  aridity  resulted  in  a  reduction  of  lake  levels  and  vegetation  covers. 
Hence,  potential  dust  source  area  increased.  Whether  this  increase  was  caused  by 
climatologic  change  or  human  impact  on  the  sedimentary  system  remains  an  object  of 
further research. However, it is likely that both factors left their imprint. 
In  this  concern,  a  challenge  for  future  palaeoenvironmental  studies  based  on  aeolian 
sediments  will  be  to  conduct  process‐related  studies  in  source  areas  with  different 
geomorphological  preconditions  (playas,  floodplains,  (glacio‐)  fluvial  sand  and  gravel 
surfaces). These should be linked with experimental studies aiming for the aeolian transport 
sequence  (i.e.,  particle  agglomeration,  transport  distances  in  relation  to  grain  sizes).  The 
final step in the chain, the deposition, needs careful consideration of I) local sediment supply 
provided  in  different  geomorphological  settings  and  with  respect  to  variable  climatic 
conditions  (moist  vs. dry)  and  II)  the  interaction between  fluvial  and  aeolian  sedimentary 
systems. 
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9. Abstract 
Atmospheric circulation patterns and resulting winds are responsible for moisture transport 
and climatic conditions in given regions. Furthermore, resulting winds entrain, transport, and 
accumulate  particulate  matter.  Thus,  whenever  conditions  are  suitable  for  long‐term 
deposition  and  accumulation of  aeolian  sediments, promising  archives  are  constructed  to 
study past environmental conditions.  
In  central  Asia,  different  large‐scale  wind  systems  (i.e.,  Westerlies,  the  Asian  monsoon 
system)  interact  along  the  transition  between  the  Tibetan  Plateau,  the  Chinese  Loess 
Plateau,  and  north‐western  Chinese  Deserts.  This  study  focuses  on  the  distribution  of 
(mainly  aeolian)  sediments,  the  different  involved  geomorphological  processes,  and 
palaeoenvironmental implications.  
A  set  of  almost  800  sedimentological  samples  and  58  optically  stimulated  luminescence 
samples was obtained from the research area along the northern margin of the Qilian Shan 
mountain  range.  A  variety  of  geomorphological  settings was  sampled  in  order  to  assess 
spatial  and  temporal  distribution  patterns  and  evaluate  geomorphological  influences  and 
palaeoenvironmental changes among sediment properties.  
Between  the partly glaciated Qilian  Shan  (<5700 m asl) and  the  foreland basins  (i.e., Hexi 
Corridor; <2000 m asl), a sediment classification based on grain size analysis yields six major 
sediment  types which  are  distributed  in  three  sedimentological  landscape  units  along  an 
altitudinal  cross  section:  I)  Periglacial  debris  and  glaciofluvial  sediments  dominate  in 
altitudes above 3800 m asl.  II) Primary  loess dominates between 3800 and 2000 m asl.  III) 
Below  2000 m  asl  aeolian  sands  alternate  with  reworked  loess,  lacustrine  deposits,  and 
gravel gobi surfaces.  
Focusing  on  loess  grain  size  in  the Qilian  Shan,  a  significant  fining  trend  is  evident with 
increasing altitude. This  is explained by a relatively  increased contribution  from  far distant 
dust  sources  caused  by  stronger  Westerly  influence  in  higher  altitudes.  Additionally, 
restricted  sand  source  areas  compared  to  flat  foreland  topography,  such  as  narrow 
mountain valleys, dominate  in higher elevations. The same phenomenon  is observed  in the 
lateral  perspective:  The  sand  and  coarse  silt  content  of  primary  loess  decreases  with 
increasing distance to fluvial storages.  
Loess deposition  started  in  the area during  the Pleistocene‐Holocene  transition at around 
12 ka. Statistical decomposition of loess grain size distributions resulted in three contributing 
end‐members,  which  were  used  to  reconstruct  the  relative  contribution  from  different 
transport processes. These represent I) short‐distance transport from mainly fluvial storages, 
II)  saltation  and  suspension  in  dust  storm  events,  and  III)  long  distance  transport  in  high 
suspension  clouds.  As  the  relative  proportion  of  each  of  these  transport  processes  is 
depending  on  the  surrounding  geomorphological  and  environmental  setting,  a 
reconstruction  of  landscape  conditions  can  be  approached.  Although  bulk  grain  size 
variations were  only  slight,  a  consistent  reconstruction  of  environmental  conditions, with 
respect  to  spatial  geomorphologic  variability,  is  presented.  The  interpretation  yields  a 
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threefold separation of the  last ca. 12 ka: During the onset of  loess deposition the foreland 
areas exhibited vast alluvial fan surfaces providing large sand amounts for deflation, which is 
found  in the  local transport component of  loess deposits. This observation reflects a rather 
instable  landscape  state,  still  influenced  by  the  glacial  time’s  sediment  supply.  The mid‐
Holocene  loess exhibits the highest proportion of fine materials,  indicative for far‐travelled 
dust. This  implies that surrounding surfaces were relatively stable and sand availability was 
low as a result of the yet developed loess cover on alluvial fan surfaces. As prerequisite for 
further dust‐trapping,  a  stabilizing  vegetation  cover  likely existed  and  implies  comparably 
moist  climatic  conditions.  The  late Holocene  records  exhibit  a  declining  trend  of  the  fine 
particle proportion and an enhanced dust storm contribution. This reflects higher availability 
of  dust  particles  in  dust  storm  source‐  and  bypassing  areas  (e.g.,  lacustrine  and  fluvial 
deposits of northerly deserts and lower Hexi Corridor).  
Aeolian  sand  accumulation  frequently  occurred  during  the  Holocene  in  the  central  Hexi 
Corridor, while deflation dominated  in  its western part. The comparison of OSL ages shows 
high  accumulation  in  the  western  part  during  the  Pleistocene‐Holocene  transition.  In 
contrast,  the  central  Hexi  Corridor  exhibits  aeolian  sand  ages  throughout  the  entire 
Holocene.  The  difference  in  this  sedimentologic  behaviour  is  attributed  to  a  shortage  in 
sediment  supply  in  western  parts,  while  the  central  Hexi  Corridor  receives  higher 
precipitation and  is crossed by a  several perennial  streams providing material  from  fluvial 
storages for deflation.  
A comparison of  loess and aeolian  sand deposits exhibits considerable differences  in  their 
reaction to environmental change, also because the hosting geomorphologic settings differ. 
This  fact  is often neglected  in palaeoenvironmental studies on aeolian archives. This study 
presents an approach of studying the comprehensive aeolian sedimentary system. As such, 
loess deposits are preserved on stable terrace surfaces and in upper regions during periods 
of  relatively moist  climatic  conditions —  exhibiting  river  incision  and  fluvial  reworking  of 
storages). In contrast, aeolian sands located in lowland regions may be fed and reworked by 
enhanced fluvial activity.  
Sediment supply is identified as the limiting factor for the formation of aeolian sand deposits 
in  the  Hexi  Corridor.  The  same  applies  to  the  sand  fraction  in  loess  deposits.  For  loess 
accumulation,  however,  a  stable  geomorphologic  surface  and  a  dust‐trapping  steppe‐like 
vegetation cover are  required. Dust supply has  likely been sufficient at  least since  the  last 
Glacial. Moreover, the investigation of adjacent geomorphological units exhibiting loess and 
aeolian  sand  is  promising,  because  both  archives  reflect  different  behaviours  in  a 
geomorphologic and temporal context, depending on previous environmental conditions. A 
diverse set of surface samples allows a better evaluation of medium‐scale geomorphologic 
influences on sedimentary processes, useful for the  interpretation of  long vertical sections. 
Comparing  sedimentological  and  geochronological  observations  in  aeolian  sediments  is 
found  promising  for  the  reconstruction  of  I)  sedimentary  processes  as  part  of  a  greater 
sediment cascade and II) for the reconstruction of palaeoenvironmental conditions. 
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10. Zusammenfassung 
Atmosphärische Zirkulationssysteme und zugehörige Winde transportieren Luftmassen und 
–feuchtigkeit. So steuern sie die klimatischen Ausprägungen einer Region und transportieren 
Sedimentpartikel  je  nach Windgeschwindigkeit  und  Korngröße.  Bei  anhaltend  geeigneten 
Akkumulationsbedingungen entstehen daher wertvolle Paläoumweltarchive.  
In  Zentralasien  interagieren  großräumige  Windsysteme  (z.B.  die  nordhemisphärische 
Westwindzirkulation  und  das  asiatische  Monsunsystem).  Dies  betrifft  insbesondere  die 
Übergangsräume  zwischen  Tibet‐Plateau,  chinesischem  Lössplateau  und  nord‐chinesischer 
Wüsten.  Die  vorliegende  Arbeit  fasst  Ergebnisse  und  Interpretationen  zur  Verbreitung 
äolischer  Sedimente  sowie  beteiligter  Transportprozesse  zusammen  und  liefert  eine 
Rekonstruktion  der  Paläoumweltbedingungen  der  letzten  12.000  Jahre.  Ein  besonderer 
Fokus  liegt  dabei  auf  der  Bedeutung mesoskaliger  geomorphologischer  Einflüsse  auf  die 
Sedimentationsbedingungen in einem zeitlichen und räumlichen Kontext. 
Das Untersuchungsgebiet erstreckt  sich entlang der nördlichen Qilian  Shan‐Abdachung,  in 
dem  fast  800  Proben  für  eine  sedimentologische  Auswertung  (v.a.  durch 
Korngrößenanalysen) und 58 Proben zur Datierung mittels optisch stimulierter Lumineszenz 
genommen  wurden.  Diese  Proben  entstammen  Oberflächen  und  vertikalen  Profilen  in 
unterschiedlichen  geomorphologischen  Positionen  (Terrassen,  Hänge,  Kuppen). 
Oberflächenproben  dienen  der  Erfassung  von  Verbreitungsmustern  verschiedener 
Sedimenttypen. Profile  lassen über die Datierung Rückschlüsse auf zeitliche Veränderungen 
der Ablagerungs‐ und Umweltbedingungen zu. Eine Klassifikation der Sedimente, basierend 
auf  Korngrößenanalysen  ergibt  sechs  Haupttypen,  darunter  Löss  und  äolische  Sande. 
Zwischen  dem  teilweise  vergletscherten Qilian  Shan‐Gebirge  (<5700 m  ü.M.)  und  seinem 
semi‐ariden  Vorland  (Hexi  Korridor;  <2000 m  ü.M.)  werden  drei  sedimentologische 
Landschaftseinheiten auf Basis der Sedimenttypen unterschieden:  I) Die Glazial‐Periglazial‐
Stufe  (>3800 m  ü.M.)  wird  repräsentiert  von  periglazialem  Hangschutt  und  glazifluvialen 
Sedimenten. II) Die Lössstufe zwischen 3800 und 2000 m ü.M. wird von (Schwemm‐)Lössen 
dominiert. III) In der Vorlandstufe, unterhalb von 2000 m ü.M. verzahnen sich äolische Sande 
mit  Schwemmlössen,  lakustrinen  Sedimenten  und  von  Deflation  geprägten 
Steinpflasteroberflächen.  
Die Korngrößenzusammensetzungen der Lösse werden mit zunehmender Höhe feiner. Dies 
wird durch einen erhöhten relativen Eintrag aus dem Ferntransport erklärt, der vornehmlich 
der Westwindzirkulation  in Höhen  über  3000 m  ü.M  zugeschrieben wird. Darüber  hinaus 
fehlen  ergiebige  Sandquellen  in  Form  fluvialer  Zwischenspeicher  im Hochgebirgsrelief,  da 
schmale  Kerbtäler  großflächige  Deposition  und  Deflation  verhindern.  Dass  fluviale 
Sedimente wichtige Sandquellen für den äolischen Transport darstellen, lässt sich im Vorland 
nachweisen:  Der  Sandanteil  ist  nahe  der  fluvialen  Transportpfade  hoch  und  nimmt  mit 
zunehmender horizontaler Entfernung ab.  
Der letzte Zyklus von Lössablagerungen begann während des Übergangs vom Pleistozän zum 
Holozän  um  etwa  12 ka.  Durch  eine  statistische  Entmischung  (End‐Member‐Analyse)  der 
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Korngrößenverteilungen  konnten  drei  dominante  Transportprozesse,  die  zur 
Lössakkumulation beitragen, identifiziert werden. Diese sind I) Nahtransport von Sanden aus 
fluvialen Zwischenspeichern,  II) Saltation und Suspension  in Staubsturmereignissen und  III) 
Ferntransport  in  hohen  Suspensionswolken.  Der  Anteil  jedes  Transportprozesses  in  einer 
Probe  kann über die End‐Member‐Analyse quantifiziert werden. Da dieser Anteil  von den 
gegebenen  geomorphologischen  Bedingungen  abhängig  ist,  lässt  sich  daraus  die 
Landschaftsentwicklung  diskutieren.  Die  Interpretation  ergibt  drei  Phasen  während  der 
letzten 12 ka. Während der einsetzenden  Lössablagerung  ist der Anteil des Nahtransports 
hoch,  was  auf  hohe  fluviale  Sedimentbereitstellung  hinweist.  Dies  lässt  auf  ein  eher 
instabiles Landschaftssystem schließen, das noch  immer von Sedimenten aus der eiszeitlich 
erhöhten  Sedimentproduktion  gespeist  wird.  Im  Laufe  des  Frühholozäns  nimmt  die 
Lokalkomponente  zugunsten  der  Fernkomponente  ab.  Mittelholozäne  Lösse  weisen  ein 
Maximum der  Fernkomponente  auf, was  stabile  Landschaftsbedingungen  impliziert, unter 
denen  Sandquellen  aufgrund  der  nun  weitestgehend  geschlossenen  Lössbedeckung  der 
Schwemmfächer und der relativ dichten Vegetation nur sehr eingeschränkt verfügbar waren. 
Insgesamt  kann  hieraus  auf  eine  mittelholozäne  Stabilitätsphase  in  den  Lössgebieten 
geschlossen  werden.  Während  des  Spätholozäns  geht  der  Anteil  des  Ferntransports  zu 
Gunsten  des  Staubsturmeintrags  zurück.  Dieser  weist  auf  erhöhte  Trockenheit  in  den 
Quellgebieten  der  Staubstürme  hin  (lakustrine  und  fluviale  Zwischenspeicher  in  den 
nördlichen  Wüsten  und  Schwemmfächern).  Während  äolische  Sande  im  zentralen  Hexi 
Korridor  im  Holozän  immer  wieder  umgelagert  wurden,  fehlen  vergleichbare 
Akkumulationen  im  westlichen  Teil.  Hier  dominierten  Deflationsprozesse  nach  einem 
spätglazialen Sedimentationspuls um 12 ka. Im Westteil  liegen die Gründe  in der fehlenden 
Sedimentbereitstellung während des Holozäns. Im zentralen Hexi Korridor war durch höhere 
Niederschläge und perennierende Flüsse die Sedimentverfügbarkeit durchgängig gegeben.  
Der  Vergleich  von  Löss‐  und  äolischen  Sandarchiven  zeigt  deutliche  Unterschiede  in  der 
Reaktion  auf  veränderte  Umweltbedingungen.  Nicht  zuletzt  auch,  weil  diese  Archive  in 
unterschiedlichen  geomorphologischen  Landschaftseinheiten  entstehen.  Löss  wird  auf 
stabilen  Oberflächen  und  nur  bei  ausreichender  Vegetationsdecke  (also  feuchteren 
Klimabedingungen)  akkumuliert.  Sandarchive  im  Vorland  profitieren  von  der  erhöhten 
fluvialen Aktivität und Sedimentbereitstellung, sind damit aber auch immer wieder fluvialen 
und  äolischen Umlagerungen unterworfen, während  Lössablagerungen  auf den  Terrassen, 
fern von starker fluvialer Morphodynamik, stabiler sind. Die Sedimentbereitstellung wird als 
limitierender  Faktor  für die Bildung äolischer  Sandarchive  im Hexi Korridor herausgestellt. 
Dasselbe  gilt  für  die  Grobfraktion  in  Lössen  des  Qilian  Shan.  Die  Bereitstellung  von 
Schluffpartikeln war vermutlich mindestens seit dem letzten Glazial durchgängig gegeben. Es 
ist hervorzuheben, dass der Vergleich benachbarter geomorphologischer Einheiten und ihrer 
äolischen  Sedimentarchive  vielversprechende  Rückschlüsse  I)  über  Sediment‐
transportprozesse  als  Teil  einer  größeren  Sedimentkaskade  und  damit,  II)  auf 
Paläoumweltbedingungen zulassen. 
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